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在 中 国 地 质 大 学 (北京 ) “211 工程 ”与 中 国 地 质 大 学 (北京 ) 研究 生 院 资助 下 ， 编 
著者 经 过 艰苦 的 努力 ， 终 于 完成 了 本 书 的 写作 并 交 出 版 社 出 版 。 首 先 我 们 要 感谢 余 钦 范 教 
授 ， 学 科 群 邓 晋 福 教授 、 罗 照 华 教授 及 研究 生 院 崔 况 教授 对 编 善 者 自始至终 的 关心 与 指 
导 ; 同时 感谢 国家 自然 科学 基金 委员 会 (基金 资助 号 49773183, 40173007, 40234052), 
教育 部 高 校 青年 骨 于 教师 计划 、 教 育 部 重点 科研 项 目 (重点 03032) 的 资助 使 编著 者 在 编 
写本 书 时 ， 有 许多 新 的 认识 与 结论 融入 到 其 中 。 

同位 素 地 质 年 代 学 与 地 球 化 学 经 历 了 近 一 个 世纪 的 发 展 ， 取 得 了 许多 重大 的 发 现 ， 同 
时 创立 了 许多 重要 的 理论 ， 尤 其 是 近年 来 高 精 尖 仪 屡 〈 如 有 灵敏 高 分 辨 离子 控 针 、 多 接收 杯 
等 离子 体质 谱 、 色 质 联 用 单 分 子 质谱 ) 引 和 人 到 地 球 科学 的 研究 中 ， 可 以 毫 不 夸张 地 说 ， 每 
天 都 有 新 的 发 现 。 由 于 编著 者 才 朴 学 浅 ,许多 新 的 发 现 与 理论 不 能 全 部 汇集 到 本 书 中 ， 在 
此 ， 对 读者 表示 妇 意 ， 并 期 待 着 读者 提出 宝贵 意见 ， 以 便 作者 更 正 其 中 的 请 误 。 

作者 在 长 期 的 教学 、 科 人 研 过 程 中 ， 深 感 目 前 国内 出 版 的 有 关 同 位 素 年 代 与 地 球 化 学 的 
参考 书 有 的 过 于 专 ， 有 的 过 于 简 ， 还 有 的 资料 太 陈旧 。1995 年 加 拿 大 学 者 Alan Dickin 出 
版 了 “Radiogenic Isotope Geology， 书 中 主要 汇集 了 年 代 学 方面 的 主要 理论 与 实际 应 用 问 
题 ， 该 书 可 以 说 是 当前 国际 同位 素 年 代 学 研究 者 的 主要 参考 书 。 但 令 人 遗憾 的 是 该 书 没 有 
涉及 到 稳定 同位 素 地 球 化 学 。 为 此 ， 我 们 便 尝 试 将 该 书 的 主体 与 稳定 同位 素 地 球 化 学 相 结 
合 ， 编 著 一 本 包含 同位 素 年 代 学 与 稳定 同位 素 地 球 化 学 的 研究 生 教学 参考 书 < 在 编译 与 收 
集资 料 的 过 程 中 才 感 到 这 项 任务 非常 繁重 ,一 是 由 于 科研 与 教学 工作 要 持续 不 断 地 进行 ， 
编写 工作 就 不 得 不 时 断 时 续 ; 二 是 由 于 编译 者 的 水 平 有 限 ， 对 许多 新 理论 缺乏 深入 的 了 
解 ， 资 料 的 收集 就 非常 缓慢 。 但 是 ， 教 学 过 程 中 学 生 们 的 支持 与 信赖 给 了 我 们 动力 ， 他 们 
迫切 希望 我 们 尽早 将 讲稿 整理 后 出 版 。 因 此 ， 我 们 克服 了 重重 困难 ， 使 此 书 最 终 能 与 谈 者 
见面 。 

在 编译 过 程 中 ， 我 们 对 原 书 中 的 一 些 错误 进行 了 订正 ， 补 充 了 我 国 一 些 新 的 全 究 成 
果 。 愿 本 书 的 出 版 起 到 抛砖引玉 的 作用 ， 使 我 国 的 同位 素 地 质 年 代 学 与 地 球 化 学 的 人 研究 在 
国际 上 取得 一 席 之 地 ， 由 地 质 大 国 转 变 为 地 质 强国 。 愿 我 们 年 轻 一 代 的 地 球 科学 家 在 国际 
地 球 科 学 的 论坛 上 创造 出 新 的 理论 ， 被 国际 间 行 引用 ， 扩 大 我 国 地 球 科学 人 研究 的 国际 影 
Ay 
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第 一 篇 ”同位素 地 质 年 代 学 


Bm JF 论 


我 们 拓 住 的 地 球 是 什么 时 候 形成 的 ? 我 们 所 见 到 的 矿物 、 宕 石 及 我 们 祖先 遗留 下 的 物 
各 是 什么 时 候 形 成 的 ?不 同 的 矿物 、 岩 石 、 人 矿床 是 怎么 形成 的 ?解决 这 些 问题 就 是 人 类 认 
识 目 然 的 过 程 。 关 于 地 球 的 年 龄 ， 在 地 质 学 成 为 独立 的 研究 领域 前 ， 在 18 世纪 中 时 之 前 
不 过 是 神学 的 一 类 问题 。1650 年 大 主教 马 斯 赫 (Ussher) 宣布 : 世界 是 在 公元 前 4004 年 
创造 出 来 的 。 大 约 在 1750 FART, 公认 的 观点 是 : 所 有 的 沉积 岩 都 是 在 诺 亚 及 其 部 族 遇 
到 的 大 洪水 期 间 沉 积 的 ， 并 且 ， 地 球 的 所 有 表面 形态 都 是 由 断断续续 的 突变 事件 造成 的 。 

地 质 学 作为 独立 学 科 后 ， 首 先 甸 格 兰 的 詹姆斯 ` 赫 顿 (James Hutton) 强调 了 造成 地 
球 表面 形态 的 绥 慢 而 连续 作用 过 程 的 重要 性 ， 并 在 1785 年 提出 了 均 变 论 的 概念 。 其 主要 
观点 是 : 现在 所 发 生 的 地 质 过 程 造成 了 地 球 过 去 的 历史 ,而且 在 将 来 还 会 继续 下 去 。 他 认 
为 :“…… 既 没有 开始 的 痕迹 ， 也 没有 终止 的 征兆 ”。 

1830 年 ， 查 理 . 莱 贫 尔 ( Charles Lyell) 出 版 了 他 的 《地 质 学 原理 》 第 一 卷 ， 肯 定 了 
均 变 原理 。 到 了 19 世纪 中 叶 ， 地 质 学 家 有 把 握 地 相信 :地球 确 实 是 很 上 十 老 的 ， 野 外 填 图 
填 到 的 巨 厚 沉积 宕 ， 其 沉积 作用 和 实际 土 要 非常 长 的 时 间 。 

然而 在 19 世纪 后 半 叶 ， 地质 学 家 对 地 球 年 龄 的 估计 受到 威廉 :汤姆 逊 (William 
Thomson) 的 意外 攻击 。 他 是 当时 英国 最 杰出 的 物理 学 家 。 在 1862 ~ 1899 年 间 ， 他 根据 
太阳 发 光度 、 地 球 的 冷却 忠和 月 亮 潮 汐 对 地 球 自转 速度 的 有 影响， 最初 认 为 地 球 的 年 龄 不 可 
能 大 于 1 亿 年 。 在 他 以 后 的 文章 中 ， 地 球 的 年 龄 进一步 被 减 小 。1897 年 ， 汤 姆 逊 把 地 球 
的 年 龄 缩小 至 20 一 40 Ma 之 间 。 这 样 导 致 一 些 人 徒劳 地 去 加 快 过 去 的 地 质 作 用 ， 以 便 将 
地 球 历史 缩短 到 汤姆 逊 所 允许 的 年 龄 内 。 

1896 年 ， 法 国 物理 学 家 亨利 贝克 勒 尔 (Henri Becquerel) 公布 了 放射 性 的 发 现 。 仪 
仅 几 年 之 后 ， 人 们 就 认识 到 放射 性 元 素 的 衰变 是 一 个 放 热 过 程 。 岩 石 的 天 然 放 射 性 产生 热 
量 ， 使 地 球 不 只 是 像 汤 姆 逊 所 假定 的 是 冷却 的 物体 。 于 是 地 质 学 历史 上 的 一 段 困难 时 期 宣 
告 结束 。 

以 后 的 地 质 学 家 们 ， 则 根据 各 种 动 植物 的 进化 来 估计 地 质 体 所 经 历 的 时 间 ， 即 十 生物 
学 方法 。 这 种 方法 虽然 只 能 给 出 相对 的 时 间 ， 但 它 为 地 过 演化 史 建 立 了 一 个 相对 时 标 。 人 
们 可 根据 这 种 时 标 ， 再 结合 地 层 的 厚度 、 相 变 及 沉积 间断 的 研究 ， 建 立地 史学 和 地 史 年 
表 ， 从 而 将 地 球 发 展 史 由 老 到 新 分 成 古生代 、 中 生 代 、 新 生 代 等 。 进 一 步 结合 岩层 物质 成 
分 、 岩 石 的 剩余 磁性 、 构 造 运动 旋回 、 岩 浆 岩 、 着 肪 出现 的 先后 顺序 、 变 质 程度 及 其 他 后 
期 地 质 作 用 对 早期 地 质 体 的 改造 关系 等 来 划分 地 质 作 用 阶段 。 所 有 这 些 方 法 至 今 仍 有 实际 
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意义 。 但 这 些 方法 只 能 提供 某 地 质 事 件 的 先后 顺序 ， 不 能 给 出 确定 的 时 间 值 及 延续 的 时 
间 。 些 外 ， 对 不 含 化 石 的 约 占 地 球 历史 85% 以 上 的 前 寒 武 纪 更 是 无 法 确定 其 时 间 顺 序 。 

20 世纪 初 ， 放 射 性 元 素 的 发 现 以 及 居 里 、 卢 瑟 福 、 索 迪 、 疡 姆 壕 、 拉 姆 齐 等 人 随后 
的 工作 ， 对 地 质 学 产生 了 深远 的 影响 。1900 年 ， 索 迪 与 卢 瑟 福 一 起 从 事 针 的 化 合 物 研 究 ， 
使 得 他 们 把 放射 性 衰变 与 增长 的 理论 系统 化 。 他 们 指出 : 放射 性 元 素 的 原子 自发 衰变 形成 
另外 元 素 的 原子 。 这 种 衰变 伴随 着 放出 a 粒子 和 8 粒子 ， 并 且 放 出 粒子 的 强度 与 放射 性 原 
子 的 数量 成 比例 。 其 衰变 速率 为 ， 一 dN /di = AN (A 为 衰变 常数 ， 代 表单 位 时 间 内 一 个 
原子 可 能 衰变 的 几率 ，N 为 现 有 的 放射 性 原子 的 数目 )。1903 年 ， 居 里 和 拉 博 尔 德 证 明 放 
射 性 衰变 是 一 个 放 热 过 程 ， 这 为 地 质 学 家 测量 岩石 的 放射 性 及 计算 热 产 率 开拓 了 一 条 新 的 
思路 。1906 年 ， 斯 特 拉 特 CR.J.Strute) 根据 岩石 中 镭 的 含量 首先 做 了 这 种 计算 。1907 
Œ, FAL (J .J.Joly) 认识 到 由 于 放射 性 矿物 的 存在 ， 使 岩石 中 产生 多 色泽 圈 。 放 射 性 不 
仅 引 起 岩石 中 产生 热 ， 而 且 也 提供 了 测量 岩石 与 矿物 年 龄 的 精确 方法 。1905 E, F 
在 耶鲁 大 学 讲学 期 间 提出 : 铀 矿物 的 年 龄 可 以 用 它们 中 累积 的 毛 的 数量 来 测定 。 并 且 用 这 
种 方法 实际 测定 了 几 个 铀 矿物 的 年 龄 ， 得 到 大 约 为 5 亿 年 。 从 而 证 明 汤 姆 逊 对 地 球 年 龄 的 
估计 是 错误 的 。1904 年 ， 美 国 化 学 家 博 尔 德 伍德 (B. B. Boltwood) 得 到 大 多 数 的 铀 矿物 
中 U/Ra 比值 是 个 常数 。1905 年 ， 他 又 根据 希 勒 布 兰 德 (Hillebrandt) 在 1890 年 和 1891 
年 完成 的 源 青 铀 做 的 精确 化 学 分 析 ， 推 测 铅 是 铀 衰变 的 稳定 最 终 产 物 ; 1907 年 ， 博 尔 德 
伍德 发 表 了 根据 UA/Pb 比值 作出 的 三 个 沥青 铀 矿 样 品 的 年 龄 测定 ， 得 到 的 年 龄 范围 从 
4.10 亿 到 5.35 亿 年 (此 结果 与 现代 相同 地 点 取得 的 类 似 样 品 所 做 的 年 龄 测定 相 吻 合 )。 
博 尔 德 伍 德 的 年 龄 测定 是 在 同位 素 被 发 现 以 前 做 的 那 时 还 不 知道 销 也 是 由 钙 误 变 产 生 
的 ， 并 且 不 知道 精确 的 铀 衰变 常数 。 

1913 年 ， 霍 姆 斯 出 版 了 他 的 著作 一 一 《地 球 的 年 龄 》。_ 该 书 明晰 地 评论 了 这 门 技 术 当 
时 的 状况 ， 并 根据 堆积 的 沉积 宕 的 厚度 和 伟 铀 矿物 中 氮 和 错 的 形成 提出 了 第 一 个 地 质 年 代 
表 。 但 当时 的 地 质 学 家 依然 沿用 汤姆 逊 的 观点 ， 抱 怨 根 据 放射 性 进行 的 年 龄 测定 使 地 球 的 
年 龄 太 长 。 其 原因 是 放射 性 计算 的 年 龄 远大 于 由 剥蚀 速率 、 大 洋 含 盐 量 与 沉积 速度 得 到 的 
年 龄 值 。 这 种 差别 表明 了 或 者 是 地 质 历 史上 的 沉积 速率 比 现在 的 慢 ， 或 者 是 大 量 的 沉积 
WRES o ÆN 1913 年 发 表 的 地 质 年 代表 将 太古 宙 片 麻 岩 的 年 龄 定 为 13 亿 年 ， 但 是 
他 推断 最 老 的 太古 宙 岩 石 必然 有 16 亿 年 的 年 龄 。 

1919 年 阿 斯 顿 和 1918 年 登 普 斯 特 设计 出 了 质谱 仪 ， 发 现 了 元 素 周 期 表 中 大 部 分 元 素 
的 天 然 同 位 素 ， 并 且 测 量 了 它们 的 质量 和 丰 度 。20 世纪 30 年 代 末 ， 在 改进 的 质谱 仪 的 帮 
助 下 ， 元 素 的 天 然 同 位 素 及 测量 其 质量 和 丰 度 的 工作 已 基本 完成 。1940 年 ， 尼 尔 设计 的 
质谱 仪 已 能 测量 并 解释 天 然 矿物 中 一 些 元 素 同 位 素 组 成 的 变化 。20 世纪 50~ 70 年 代 初 ， 
质谱 设计 技术 基本 完善 ， 形 成 了 我 们 现在 所 见 的 现代 质谱 计 。20 世纪 70 年 代 未 ， 质 谱 分 
析 拉 术 有 了 新 的 突破 ， 这 就 是 用 轻 离 子 束 对 矿物 微 区 表面 的 寿 击 产生 二 次 离子 进行 质谱 分 
析 的 二 次 离子 质谱 计 (SIMS) ， 使 得 无 需 对 样品 进行 繁琐 的 化 学 分 离 就 可 进行 单 矿 物 微 区 
同位 素 组 成 分 析 。 在 此 基础 上 ， 国 立 澳 大 利 亚 大 学 的 康 普 斯 顿 等 《Compston et al., 1984) 
制造 出 专门 用 于 U 一 Pb 定年 的 灵敏 高 分 辨 离子 探 针 计 (SHRIMP)。 对 于 第 四 纪年 龄 的 测 
定 ， 随 着 加 速 右 质谱 计 的 研制 成 功 ， 现 在 可 以 测 到 几 千 年 前 的 精确 年 龄 。 在 质谱 计 精 确 测 
量 的 同位 素 组 成 变化 及 放射 性 衰变 元 素 衰变 常数 精确 测定 的 条 件 下 ， 地质 -地 球 化 学 学 家 
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已 经 认识 到 地 球 与 球 粒 陨石 基本 是 同时 形成 的 ， 大 约 形成 于 4560 Ma 前 ; 目前 记录 的 地 
学 岩石 的 最 老年 龄 可 达 4400 Ma， 记 录 的 太古 宙 的 历史 在 3800~ 2500 Ma 期 间 ; 古生代 始 
于 560 Ma 前 。 


第 一 节 核 R X 


一 、 核 素 图 

在 同位 素 地 质 学 领域 ， 中 子 、 质 子 和 电子 可 认为 是 原子 的 基本 组 成 部 分 。 一 个 给 定 类 
型 的 原子 ( 称 为 核 素 ) 成 分 由 核 中 特定 的 质子 数 (原子 序数 ，Z) 和 中 子 数 (N) 来 描 
述 。 它 们 的 总 数 束 是 质量 数 〈(A)。 对 所 有 核 素 通过 在 质子 数 Z 对 中 子 数 N 间 存 在 的 众 所 
周知 的 关系 图 (至 少 瞬间 存在 )， 就 可 获得 核 素 图 (图 1-1)。 在 该 图 中 ， 各 核 素 的 水 平方 
问 代 表 具 有 不 同 中 子 数 (N) 的 同一 个 元 素 〈 即 恒定 的 Z)。 这 些 就 是 同位 素 。 





质子 数 (2) 





0 20 40 60 80 100 120 140 160 
中 子 数 (入) 


图 1-1 质子 数 (Z) 对 中 子 数 (N) 坐标 中 的 核 素 图 
( 据 Dickin, 1995) 
BM 稳定 核 素 ; O 不 稳定 核 素 ; 中 天 然 产 出 的 长 寿命 不 稳定 核 素 ; O 天 然 产 出 的 短 寿 命 不 稳定 核 素 。 
地 质 上 有 用 的 核 素 标示 于 图 上 ; 平滑 的 外 部 范围 = 理论 上 核 素 的 稳定 限 





目前 已 知 有 264 个 稳定 核 素 ， 也 驶 是 用 可 行 的 探测 设备 观测 不 到 它们 的 训 变 ， 它 们 构 
成 了 图 1-1 中 黑色 的 稳定 性 的 中 央 路 径 。 在 该 路 径 的 两 边 锯齿 状 的 轮廓 构 成 了 实验 上 已 知 
的 不 稳定 核 素 (Hansen，1987)。 当 某 一 同位 素 离 开 稳定 性 路 径 的 边 ， 其 衰变 更 加 迅速 。 
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=< 平滑 的 外 部 范围 就 是 核 素 稳定 性 的 理论 极 
(Nd) 限 ， 超 出 此 范围 便 产生 迅速 衰变 。 这 种 情况 
下 ， 假 定 其 有 效 寿 命 为 老 ， 在 单 粒子 相互 作 
用 中 便 发 生 不 稳定 核 素 的 衰变 与 合成 。 随 着 
研究 的 进展 ， 就 像 原子 序数 (Z) 小 于 22 
的 核 数 已 发 生 的 那样 ， 实 验 得 到 的 核 奈 范围 
就 应 接近 理论 范围 。 

少量 不 稳定 核 素 具 有 足够 长 的 半衰期 ， 
以 致 太阳 系 形成 以 来 还 没有 衰变 至 灭绝 。 几 
个 短 寿命 核 素 或 产生 于 铀 和 针 的 衰变 系列 
中 ， 或 者 是 由 宇宙 射线 麦 击 稳 定 核 素 产生 。 
这 些 核 素 与 一 至 两 个 灭绝 的 短 寿 命 同位 素 ， 
| 加 上 它们 的 子 体 产物 就 构成 了 放射 成 因 同位 
系 地 质 学 的 领域 。 图 1-2 中 标注 了 半 豪 期 超 
图 1-2 ”半衰期 大 于 0.5 Ma 的 不 稳定 核 素 过 0.5 Ma WBN PER. FRH 10a 


('*Sm) 














(4% Dickin, 1995) 的 核 素 衰变 太 慢 以 致 地 质 上 无 法 利用 。 观察 
(以 稳定 性 降低 的 顺序 排列 ) 表明 ， 所 有 其 他 长 寿命 同位 素 或 已 经 或 正 被 


地 质 上 有 用 的 母体 核 素 在 图 上 标 出， 一 些 地 质 上 没有 用 的 、 
地 质 学 中 。 

kekeanaeun Wuse) 目地 p —_ 

二 、 放 射 性 衰变 


核 稳 定性 与 衰变 借助 校 素 图 最 好 理解 。 已 经 注意 到 天 然 产 出 的 核 确定 了 核 素 图 的 路 
径 ， 对 应 于 最 大 的 质子 /中 于 比 时 的 稳定 性 。 对 于 低 原 子 质量 的 核 索 ， 当 中 子 数 与 质子 数 
大 约 相等 (N= Z) 时 ， 达 到 最 大 稳定 性 = 但 是 当 原 子 质量 增加 时 , -稳定 的 申 子 /质子 比 
增加 ， 直 到 N/Z=1.5。 理论 稳定 极限 如 NN /ZZ 对 质量 数 如 图 13 Pras (Hanna, 1959), 

稳定 性 路 径 事 实 上 是 一 个 能 量 谷 ， 周 围 不 稳定 核 素 趋向 于 掉 人 其 中 ， 并 放出 粒子 与 能 
量 。 这 了 束 构成 了 放射 性 衰变 过 程 。 放 出 的 粒子 性 质 取 次 于 不 稳定 核 素 相对 能 量 谷 的 位 置 。 
位 于 谷 任 一 侧 的 不 稳定 核 素 通常 由 同 量 异 位 素 过 程 衰变 。 也 就 是 说 ， 核 的 质子 转化 中 子 或 
相反 ， 但 核 质 量 数 不 发 生 明 显 变化 〈 除 非 由 于 核 结合 能 的 “质量 缺陷 ”消耗 掉 )。 与 此 相 
反 的 是 ， 位 于 能 量 谷 局 冉 的 不 稳定 核 素 党 各 通过 放出 重 粒 子 〈 即 a 粒子 ) 而 衰变 ， 因 此 ， 
减 小 该 核 素 的 全 部 质量 。 

(一 ) [A] EE FLA EE 

图 1-3 FERRAR See ae Re A Ar rt FY AR | 1-4 He S PSE 
APPAR AOR ot. HRA A RRR PPA PAT TET 
变 。 后 者 作为 负 “B8” 粒 子 (8 ”) 从 核 中 排出 ， 同 时 伴随 着 放出 反 中 微 子 (YN+ n> GC 
t+ p)。 这 种 转变 释放 的 能 量 作 为 动能 在 8 粒子 与 反 中 微 子 间 被 分 享 《Fermi，1934)。 观 
察 的 结果 是 发 射 的 8 粒子 具有 从 接近 0 到 最 大 衰变 能 的 连续 能 量 分 布 。 在 探测 各 中 ， 低 能 
8 粒子 很 难 从 背景 噪声 中 分 离 出 ， 使 得 像 ””Rb 这 类 核 素 的 8 衰变 常数 很 难 由 直接 计数 精 
确 测定 。 

许多 情况 下 ，8 改变 产 生 的 核 系 处 于 激发 态 而 后 由 能 量 的 释放 而 聚变 到 基态 。 这 或 者 
是 以 离 若 能 量 的 7 射线 丢失 ,或 者 是 从 核 转化 为 一 个 轨 志 电子 ， 从 而 从 该 原子 中 排出 。 
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中 子 /质子 比 (WO 
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质量 数 (4) 


AJ 1-3 Æ N/Z 比 对 质量 数 (A) 图 上 核 素 理论 稳定 极限 示意 图 
($8 Hanna, 1959) 
下 限 是 a HERA 0, 2, 4MeVikK a 粒子 ; 自发 裂变 的 稳定 限 
表示 于 100a FO (EMA) 的 半衰期 
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图 1-4 在 原子 序数 (Z) 对 中 子 数 (N) 坐标 图 上 钾 区 域 的 部 分 核 素数 图 
(4% Dickin, 1995) 
PAR NER; 长 寿命 不 稳定 核 素 ”KK 以 斜 线 标 出 ; 对 角 线 为 同 量 异 位 素 


在 后 面 这 种 情形 下 ， 以 过 量 的 电子 结合 能 放出 的 核能 作为 动力 能 被 转化 成 电子 ， 它 作为 线 
BIT 8 粒子 连续 谱 上 。 准 稳 态 ， 或 产物 核 素 的 “ 异 构 体 ” 被 冠 以 上 标 “m”， 其 半 豪 
期 从 小 于 1ps 到 241a (bli 为 例 )。 许多 8 发 射 体 具 有 包含 基态 产物 和 多 于 1 个 短 寿 命 
异 构 体 的 复杂 能 量 谱 。 Cl 能 衰变 产生 -Ar 的 35 个 不 同 异 构 体 (Lederer “#, 1978). 

中 子 不 足 的 核 索 ， 例 如 K， 可 通过 两 个 不 同 的 过 程 误 变 : 放出 正 电子 或 电子 捕获 。 
两 个 过 程 都 产生 母体 的 同 量 异 位 的 核 素 产物 。 放 出 正 电 子 中 ， 带 正 电 的 电子 (8+ ) 伴随 
BT RPI PRO BFR 68 ， 误 变 能 在 两 个 粒子 动能 间 分 享 。 与 原子 碰撞 减速 
后 ， 正 电子 与 轨道 电子 相互 作用 ， 因 此 ， 两 者 都 洒 灭 ， 产生 两 个 0.511MeV 的 y 射线 
(这 形成 核 转变 的 部 分 惨 变 能 )。 


电子 捕获 CE.C.) 中 ,一 个 核 中 的 质子 通过 捕获 轨道 上 的 一 个 电子 (通常 是 内 层 中 
的 一 个 ， 但 也 有 可 能 从 外 层 获 得 ) 转变 成 中 子 。 从 核 中 发 出 中 微 子 ， 外 面 的 轨道 电子 成 为 
由 电子 捕获 产生 的 空 际 ， 发 出 特征 的 x 射线 。 产 物 核 可 处 于 激发 态 ， 在 这 种 情形 下 由 放 
出 y 射线 而 衰变 到 基态 。 

当 一 个 衰变 路 径 的 过 渡 能 小 于 正 电 子 质量 的 相当 能 量 (2m.C=1.022MeV) AY, $ 
变 全 部 为 电子 捕获 。 其 后 ，B8- 正 .C. 比 随 过 渡 能 的 增加 而 迅速 增加 ， 但 是 少量 电子 捕获 
即使 在 高 的 过 渡 能 下 总 是 伴随 着 正 电 子 的 放出 。 

经 验 观 察 表 明 ， 相 邻 的 同 量 异 位 素 是 不 稳定 的 。 由 于 5Ar 和 4%Ca 两 者 都 是 稳定 同位 
A, VK 必定 是 不 稳定 的 ， 并 显示 向 两 边 的 分 支 训 变形 成 同 量 异 位 素 。 

(=) BARE 

馈 以 上 的 重 原子 在 核 素 图 上 常常 是 放出 由 两 个 质子 和 两 个 中 子 组 成 的 (He*) a 粒 
子 的 衰变 。 子 体 产物 并 不 是 母体 的 辣 量 异 位 素 ， 并 且 原 子 质量 减少 4。 产 物 核 素 可 能 处 于 
基态 ， 或 保持 于 激发 态 ， 随 后 放出 y 射线 发 生 衰变 。 衰 变 能 被 a 粒子 的 动能 和 产物 核 素 
的 反 冲 能 分 享 。 

U 和 Th 的 有 惨 变 系列 如 图 1-5 所 示 。 由 于 在 核 素 图 上 这 上段 的 稳定 质子 /中 子 比 值 的 能 量 
合共 有 小 于 1 的 斜率 ，a 衰变 趋向 驱使 产生 离开 能 量 谷 的 富 中 子 一 侧 ， 在 那里 经 历 8 误 
T, PRE, AHM a 衰变 前 ， 也 可 以 出 现 8 衰变 。 

在 核 素 图 的 中 等 质量 段 ， 对 于 宣 质 子 的 同位 素 ， 如 Sm， 偶尔 可 发 生 正 电子 或 电子 
捕获 衰变 。 然 而 ， 在 低 原 子 序 数 段 ， 由 于 在 该 区 核 稳定 路 径 的 ZXN 斜率 接近 工 ， 不 出 现 
a 衰变 (图 1-1)。 任 何 这 样 的 衰变 ， 将 简单 地 驱使 不 稳定 同位 素 沿 着 (平行 于 ) 能 量 谷 演 
化 。 

FEU 到 ”Pb 的 衰变 系列 中 近来 发 现 了 一 种 新 的 放射 性 衰变 ， 也 就 是 ”Ra 通过 放出 
“C 直接 误 变 到 “Pb， 误 变 能 为 13.8MeVs 然而 > 这 种 衰变 模式 只 占 不 到 ”Raa 衰变 的 
io 

(=) 核 裂变 与 Oklo 天 然 反 应 堆 

“3U (原子 序数 92) 经 过 自发 裂变 成 为 两 个 不 同 原子 序数 的 产物 核 ， 典 型 的 大 约 为 
40 和 55 (Zr 和 Cs)， 伴 随 着 其 他 粒子 和 大 量 的 能 量 。 由 于 重 母 体 核 素 具 高 的 中 子 / 质 子 
比 ， 子 体 产物 具 过 量 的 中 子 通过 放出 8 射线 发 生 同 量 异 位 衰变 。 尽 管 汉 U 的 自发 裂变 频 
率 不 到 其 a 误 变 的 2x10-"， 在 较 重 的 超 铀 元 素 中 ， 自 发 裂变 是 主要 的 衰变 模式 。 其 他 核 
素 ， 如 党 U， 如 果 经 中 子 尼 击 ， 可 能 发 生 裂 变 。 而 且 由 于 裂变 释放 中 子 又 促使 进一步 的 裂 
变 反 应 ， 这 样 链 式 反应 就 建立 起 来 了 。 如 果 易 裂变 核 素 的 浓度 足够 高 ， 将 导致 热 中 子 爆 
炸 ， 束 像 超新星 或 原子 弹 爆 炸 一 样 。 

在 特殊 情况 下 ， 保 持 着 中 等 重 元 素 浓 度 ， 自 维持 但 非 爆 炸 链 式 反 应 也 是 可 能 的 。 这 主 
要 取决 于 “协调 剂 ” 的 存在 与 否 。 由 裂变 产生 的 高 能 “ 快 ”中 子 与 协调 剂 原子 发 生 多 次 弹 
性 碰撞 。 它 们 被 减速 为 “ 热 ” 中 子 ， 具 介质 热 振 动 的 速度 特征 ， 这 种 速度 对 增进 周围 重 原 
子 裂变 反应 是 最 优 的 。 已 知 的 这 种 现象 的 一 个 天 然 例子 称 为 Oklo 天 然 反 应 堆 。 

1972 年 5 月 ， 在 进入 法 国 处 理 广 的 铀 矿石 中 发 现 了 亏损 一 U， 追 踪 到 位 于 中 非 加 莲 
共和 国 Oko 的 一 个 矿床 。 尽 管 表面 上 看 明显 不 可 能 ， 但 是 大 量 的 地 质证 据 表 明 ， 这 种 
“3U 亏 损 是 由 18 亿 年 前 的 天 然 裂 变 反 应 堆 引 起 的 。 看 起 来 是 在 古 元 古代 ， 要 求 产生 天 然 
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图 1.5 在 U 系 衰变 链 中 核 素 在 ZN 图 上 的 部 分 核 素 图 及 其 半衰期 
(GE Dickin, 1995) 
有 用 核 素 用 双 框 表示 


裂变 反应 堆 的 条 件 比 现在 更 容易 通过 一 系列 的 巧合 达到 。 

分 布 于 花岗岩 质 基 底 中 的 铀 可 能 被 剥蚀 并 集中 于 河床 砂 矿 床 中 。 在 当时 大 气 条 件 下 ， 
铀 以 不 深 还 原 态 形式 在 此 环境 中 被 固定 下 来 。 随 着 蓝 - BRE 〈 第 一 种 能 发 生 光 合作 用 的 有 
机 质 ) 的 出 现 ， 大 气 的 氧 浓度 的 增加 ， 并 且 河 水 可 能 上 升 ， 将 一 些 还 原 铀 转化 成 为 更 可 溶 
的 氧化 物 形式 。 这 些 东 西 以 溶液 形式 被 带 到 下 游 。 当 可 浴 铀 达到 河流 三 角 洲 时 ， 它 必定 由 
到 富有 机 质 软 泥 的 沉积 物 ， 产 生 缺 氧 环境 ， 铀 再 次 被 还 原 和 固定 下 来 ， 但 已 达到 非常 高 凡 
浓度 CRIA 0.5% 的 铀 )。 

沉积 物 在 埋藏 和 压 实 后 ， 被 抬升 、 裙 皱 与 破裂 ， 使 得 氧化 性 的 地 下 水 活化 和 浓缩 ， 矿 
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石 成 为 宽度 超过 lm 的 几乎 纯 铀 氧化 物 的 矿脉 。 因 此 ， 在 元 古 宙 获 得 的 特殊 氧 逸 度 条 件 有 
助 于 产生 特别 宣 集 的 矿床 。 然 而 ， 作 为 有 反应堆 运行 ， 与 现在 的 0.72% 水 平 相 比 ， 在 那 时 
依赖 于 更 高 的 YU 浓度 (3%)， 在 终止 时 间 内 通过 衰变 ， 浓 度 减 小 了 。 

在 Oko 这 种 情形 下 ， 轻 水 (MO) 必定 起 到 过 协调 剂 的 作用 ， 核 反应 受 控 于 对 流 加 
热 或 沸腾 的 热 丢 失 与 冷 的 地 下 水 的 流 和 人 取代 之 间 的 平衡 。 在 这 种 方式 下 ， 估 计 的 总 能 量 输 
出 (15000 MW.…a， 相 当 于 消耗 6t“*U) 可 能 在 大 约 0.8 Ma 内 仪 平均 为 20 kW. 

这 种 裂变 现象 的 地 球 化 学 证 据 首 先 来 自 裂变 产生 的 元 素 丰 度 特征 。 如 ， 观 测 过 量 的 稀 
LICR AVR Zr 这 类 的 其 他 不 活泼 元 素 。 碱 金属 和 碱土 金属 可 能 也 是 富 集 的 ， 但 随后 通过 
淋 滤 被 消去 。 第 二 ， 一 些 元 素 的 特征 同位 素 丰 度 仪 能 由 裂变 加 以 解释 。 

Oklo 矿床 的 Nd 同位 素 成 分 是 非常 特征 的 〈 图 1-6)。: 汪 Nd 不 受 富 中 子 裂变 产物 的 同 
量 异 位 素 误 变 影响 。 因 此 ， 它 的 丰 度 指示 了 正常 Nd KKE. RIE T APN 和 ”Nd KA 
面 核 素 因 中 子 捕获 而 增高 的 “Nd、“Nd EER, Oklo 的 Nd 具有 非常 类 似 于 正常 反应 堆 
裂变 废物 的 同位 素 组 成 (图 1-6)。 






反应 堆 产物 


RMR ER% 


图 1-6 IER Nd, Oko., RMRI ey ARRIE ER 
(FE Cowan (1976) 的 数据 成 图 ) 


明显 的 中 子 通 量 证 据 也 由 铀 系 元 素 的 同位 素 特征 得 以 说 明 。 例 如 ， 丰 富 的 ” U 易于 
捕获 快 中 子 产 生 大 量 的 29U，239U 通过 BEER ON, TGR? Pu. Ja AE 
期 为 24400 年 放出 a 粒子 的 衰变 产生 更 多 的 所 U， 为 反应 堆 贡 献 超过 50% 的 “可 燃 ” 燃 
料 ， 像 “ 快 ”增殖 反应 堆 〔(“ 快 ” 指 进入 的 中 子 速度 )。 因 为 汪 Pu WSU 的 裂变 产物 具 特 
征 的 同位 素 组 成 ， 决 定 了 非常 少量 的 人 Pu EREN DU 之 前 发 生 过 中 子 诱发 裂变 。 因 此 ， 
推断 此 天 然 反应 堆 具 低 的 通 量 和 长 的 寿命 。 
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三 、 放 射 性 衰变 定律 
放射 性 母体 核 素 衰变 成 稳定 子 体 产生 的 速率 与 任 一 时 间 上 时 的 原子 数 n 成 正比 ; 
gn 28 (1-1) 
这 里 是 比例 常数 ， 它 是 每 个 放射 性 核 素 的 特征 值 ， 称 之 为 误 变 常数 (以 时 间 的 倒数 单 
位 表示 )。 有 发 变 常 数 表 示 了 一 给 定 放 射 性 原子 在 规定 的 时 间 内 衰变 的 几率 。dn /di 项 是 母 
体 原子 数 的 变化 率 ， 为 负 是 因为 此 变化 率 随 时 间 减 小 。 整 理 式 (1 -1)， 我 们 得 到 


ot = an (1-2) 
上 式 从 z=0 8]: 积分， 假定 上 =0 时 的 原子 数 为 no: 
"dn __ ,|' _ 
= a| de (1=3) 
因此 
In =—- Ar (1 — 4) 
ng 
改写 为 
n= noe ™ (1 — 5) 


代表 一 个 放射 性 棱 素 衰变 速率 的 有 用 方式 是 “半衰期 "，t1p， 它 是 母体 原子 衰变 完 一 半 
所 需要 的 时 间 。 将 元 =no 信 和 +=t1p 代 入 方程 (1-5)， 两 边 取 自然 对 数 ， 我 们 得 到 


放射 成 因子 体 原子 数 D* 等 于 消耗 的 母体 原子 数 : 
DA no =n (1-7) 
但 是 ，no= ne* (从 方程 (1 一 5))， 因 此 , 将 no 代入 方程 (1-7)， 得 到 
D* = ne -n (1 — 8) 
也 就 是 
D* = nle -1) (1-9) 
如 果 t=0 时， 子 体 原 子 数 为 Du， 时 间 上 后 子 体 原子 总 数 为 
D = Do + ne — 1) (1 — 10) 


这 个 方程 是 地 质 年 代 学 定年 工具 的 根本 。 
在 铀 系 衰变 链 中 ， 放 射 性 衰变 的 子 体 产物 (不 是 三 个 馈 同 位 素 ) 本 号 都 是 放射 性 的 。 
因此 ， 这 种 子 体 产物 衰变 速率 由 其 从 母体 的 产生 率 与 本 身 的 衰变 速率 的 差 值 决定 : 
dn2/t = nya, — nod2 (1-11) 
AP: ny 和 41 是 母体 的 丰 度 与 衰变 常数 ; no 和 à: 是 子 体 的 丰 度 与 衰变 常数 。 
但 是 , 方程 (1-5) 可 代入 (1-11) 中 的 al， 得 到 


dnz/t = nisme VAI 一 Nn2A2 (1 = 12) 
选 定 一 套 初 始 条 件 对 上 式 积 分 ， 最 简单 的 是 使 z=0 时 ，mx =0， 得 到 
À | 
nsi = Wise “9 =e 2) (1 — 13) 
Ag 一 41 


这 种 类 型 的 方程 解 首 先 由 Bateman (1910) 给 出 ， 并 以 他 的 名 字 命 名 。 近 来 ，Catchen 
(1984) 对 这 些 方程 考察 了 更 一 般 的 初始 条 件 ， 导 出 了 更 复杂 的 解 。 

四 、 均 一 性 

当 使 用 放射 性 衰变 来 测定 岩石 的 年 龄 时 ， 我 们 必须 应 用 均一 性 的 经 典 原理 ， 即 假定 母 
体 放射 性 核 素 的 衰变 常数 在 地 球 历史 中 保持 恒定 。 因 此 ， 重 要 的 是 总 结 一 些 证 据 来 说 明 该 
假设 是 恰当 的 。 

放射 性 核 素 的 衰变 常数 取决 于 核 常 数 ， 如 a (= TRH AS tH AACE). 
Shlyakhter (1976) 认为 ， 一 个 核 素 的 中 子 捕获 截面 非常 灵敏 地 依赖 核 常数 。 因 为 ， 中 子 
吸收 剂 (ANd ANd) 在 18 亿 年 老 的 Oko 天 然 反 应 堆 中 、 在 产物 同位 素 中 产生 了 预 
期 的 直上 度 增 加 (图 1-5)。 因 此 ， 这 也 或 多 或 少 地 限定 了 核 常数 在 最 近 20 亿 年 内 保持 恒定 。 

物理 条 件 (压力 和 温度 ) 影响 放射 性 核 素 衰变 常数 的 可 能 性 也 必须 考虑 。 由 于 放射 性 
长 变 是 核 的 性 质 ， 它 不 受 外 部 轨道 电子 的 影响 ， 物 理 条 件 要 影响 a 和 8B 衰变 是 极 不 可 能 
的 ， 但 是 电子 捕获 衰变 可 能 受到 影响 。Hensley (1973) WE Be 到 ?Li 的 电子 捕获 豪 
WS, 4 BeO 置 于 (270+10) x10° Pa 压力 的 金刚 石 砧 中 时 ， 豪 变 增 加 0.59%。 这 便 引 发 
了 4K BY Ar 的 电子 捕获 衰变 是 否 影响 K-Ar 定年 的 问题 。 事 实 上 ， 这 是 不 可 能 的 。 在 地 
球 深部 的 高 压 ~ 高 温 下 ,.K-Ar 系统 化 学 上 是 开放 的 ， 并 且 根 本 就 不 能 定年 。 而 在 地 壳 深 
Bb, A 对 压力 的 依赖 性 与 实验 误差 相 比 是 可 以 忽略 的 。 

对 于 岩石 (其 化 学 系统 保持 封闭 ) 一 致 性 的 K-Ar, Rb-Sr, U-Pb 定年 的 成 功 证 明了 
育 变 遂 数 不 随 时 间 发 生变 化 。 因 为 如 果 误 变 常 数 发 生变 化 ;不 同 的 放射 性 核 素 应 有 不 同 的 
响应 。 对 于 衰变 常数 的 不 变性 的 最 后 一 个 证 据 来 自 于 放射 性 定年 与 其 他 时 间 标 志 《 沉 积 
用 与 演化 速率 、 海 底 扩 张 磁 异 常 ， 放 射 性 碳 定年 与 树 轮 年 龄 的 对 应 性 ， 铀 系 定 年 与 珊瑚 增 
长 带 (第 八 章 ) 的 对 应 性 ) 相 吻 合 。 


为 了 使 用 放射 成 因 同位 素 作 为 定年 工具 与 示 踪 剂 ， 在 质谱 计 上 它们 在 质量 上 必须 与 非 
放射 成 因 同 位 素 相 分 离 。 在 肩 形 磁铁 的 仪器 中 ， 要 分 离 的 核 素 在 真空 下 离子 化 ， 在 通过 磁 
铁 的 两 极 前 通过 高 压 (V) 加 速 。 作 用 于 离子 束 中 粒子 上 的 均一 磁场 ， 根 据 下 列 方程 将 它 
们 弯曲 成 不 同 半 径 的 曲线 ， 


p= mit (1 - 14) 


离子 从 离子 源 狭 颖 出 来 后 被 电场 加 速 ，VY 为 加 速 电场 的 电位 差 ; m/e 是 有 天 离子 的 
EAA; HARARE; r 为 离子 在 磁场 中 作 圆 形 轨道 运动 的 半径 。 因 为 产生 的 离子 大 
多 是 单 电价 的 ， 不 同 的 核 素 将 被 分 成 简单 的 质量 谱 。 每 一 个 质量 的 相对 丰 度 由 其 相应 的 离 
子 电流 (由 法 拉 第 简 或 倍增 器 捕获 ) 确定 ， 也 可 以 用 其 他 的 质量 分 离 方 法 《如 四 极 杆 、 飞 
行 时 间 分 析 器 ) ， 但 这 些 对 于 精确 的 同位 么 比值 测 量 很 少 广 这 应 用 。 

除了 稀有 气体 He、Ne、Ar、Kr、Xe 是 以 气相 形式 分 析 外 ， 同 位 素 地 质 学 家 感 兴趣 
的 放射 性 元 素 ， 通常 由 固体 源 质 谱 计 分 析 。 火 花 源 质谱 计 中 ， 含 有 不 同 元 素 混合 物 的 固体 
样品 形成 离子 源 。 然 而 ， 利 用 这 种 方法 有 四 个 因素 共同 使 同位 系 比 值 测量 中 出 现 低 的 精 
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度 。 这 些 因素 包括 : 具 相 同 质量 的 原子 和 分 子 离子 的 于 扰 、 主 要 元 素 基 体 中 微量 元 素 的 稀 
释 、 低 的 离子 化 效率 、 不 稳定 发 射 。 因 此 ， 常 规 质 谱 计 精 确 同位 素 测量 的 起 始点 应 是 被 分 
析 元 素 的 化 学 分 离 ， 也 就 是 首先 将 样品 转化 成 溶液 。 

一 、 化 学 分 离 

地 质 样品 通常 是 硅 酸 盐 。 尽 管 一 些 实验 室 也 使 用 高 毛 酸 溶解 ， 但 一 般 用 浓 的 氧气 酸 
(HF) 游 解 。 在 大 气压 条 件 下 ， 大 多 数 造 岩 矿物 在 热 的 浓 HF 中 溶解 。 然 而 ， 像 错 石 这 类 
的 难 溶 矿物 ， 为 了 使 其 达到 分 解 ， 温 度 要 求 高 达 220C ， 必 须 在 具有 压力 的 密封 溶 样 镀 中 
溶解 。 用 于 溶 样 的 密封 洲 样 饶 的 衬 和 烧杯 基本 都 是 由 聚 氟 乙 烯 制 成 的 。 

气氛 酸 溶解 后 可 能 遇 到 的 主要 问题 是 在 其 他 “矿物 ” 酸 ( 即 盐酸 ) 中 不 溶 的 氟 化 物 的 
形成 。 再 加 入 硝酸 (HNO) 有 助 于 将 这 些 不 溶 物 转 换 成 可 深 态 形式 。Croudace (1980a) 
的 实验 表明 ， 如 有 果 加 入 的 硝酸 在 氢 氟 酸 完全 蒸发 前 加 入 ， 可 促进 该 溶解 过 程 。 如 果 某 阶段 
设 有 达到 完全 咨 解 ， 有 必要 将 溶液 轻 轻 倒 出 ， 将 未 溶 部 分 返回 到 该 过 程 的 前 一 阶段 进行 第 
TRIB (Patchett 和 Tatsumoto，1980a)。 当 达到 完全 溶解 后 ， 溶 液 可 能 需 称 重 分 成 几 
份 ， 一 部 分 用 调集 同位 素 的 稀释 剂 作 同位 素 稀释 分 析 ; 另 一 部 分 不 稀释 用 于 精确 的 同位 素 
比值 分 析 。 溶 解 后 ， 样 品 党 转换 成 氢化 物 进行 元 素 分 离 ， 通常 是 由 石英 或 PFE (RAS 
is) 柱 中 固定 相 树 脂 与 稀 酸 淋 洗 剂 间 的 离子 交换 来 完成 。 

(一 ) Rb-Sr 

Rb AI Sr 及 初步 的 Sm-Nd 分 离 ， 常 第 在 阳离子 交换 柱 上 用 稀 HC (大 约 2.SM) 淋 洗 
来 完成 。 柱 子 通 常 在 使 用 前 用 测试 溶液 进行 校正 。 在 样品 分 离 前 ,柱子 树 脂 由 通过 连续 大 
量 的 50% 的 酸 和 水 清洗 。 | 

小 体积 的 岩石 样品 溶液 加 载 到 交换 柱 上 ， 用 淋 洗 剂 仔 细 地 洗 进 交换 树脂 床 中 ， 而 后 用 
更 多 的 淋 洗 剂 洗 过 ， 下 到 收集 到 从 树脂 士 释放 出 所 需 的 元 素 部 分 o 将 该 收集 部 分 藻 干 ， 以 
备 加 载 到 质谱 计 中 的 热 离 子 金属 灯丝 上 上 。 通 过 盐酸 从 阳离子 柱 上 淋 洗 下 来 的 元 素 粗 略 地 按 
以 下 顺序 排列 : Fe, Na, Mg, K, Rb, Ca, Sr, Ba, REE (Crock 等 ，1984)。 这 种 序列 
由 元 素 在 固 相 (树脂 ) 上 分 配 系数 的 增高 所 确定 ， 对 于 后 面 元 素 的 释放 要 增加 淋 洗 剂 的 体 
H 

非常 重要 的 是 要 将 岩石 中 的 主要 元 素 ， 如 Na, K, CaM Sr 接收 部 分 去 掉 。 为 此 ， 硝 
酸 是 无 效 的 。 因 为 它 并 不 将 Sr 从 钙 中 分 离 〈 图 1-7). Rb 也 必须 从 Sr PRE, AX” Rb 
是 对 Sr 的 直接 同 量 异 位 体 的 干扰 。 在 分 离 出 的 纯 样 品 中 ， 低 水 平 的 Rb 不 会 成 为 问题 ， 
因为 在 Sr 的 数据 采集 前 ，Rb 已 经 被 烧 挤 了 。 然 而 ， 在 收集 的 Sr 部 分 中 大 量 Ca 的 存在 将 
阻止 Rb 的 烧 除 ， 引 出 主要 的 干扰 问题 。 

碳酸 盐 样品 可 两 次 过 柱 以 适当 降低 Sr 收集 部 分 中 Ca 的 水 平 。 然 而 ， 对 于 纯 碳 酸 盐 ， 
另 一 种 分 离 方 法 是 在 浓 硝 酸 浴 液 中 沉淀 Sr。 在 这 种 条 件 下 ， 较 高 溶解 度 的 Ca 保持 在 溶液 
中 。 

(二 ) Sm-Nd 和 Lu-Hf 

在 阳离子 交换 树脂 上 用 稀 盐 酸 淋 洗 ， 稀 土 元 素 以 一 组 状态 被 分 离 出 来 ， 但 是 由 于 单个 
稀土 元 素 的 化 学 性 质 如 此 相似 ,稀土 内 部 的 分 离 必须 采 用 更 精细 的 技术 。 由 于 有 几 个 同 量 
FR (如 “Sm 对 “Nd) 的 干扰 ， 这 种 分 离 是 必须 的 。Ba 由 于 它 能 抑制 三 价 稀土 离子 
的 离子 化 ,在 REE 收集 部 分 也 必须 保持 在 最 低 水 平 。 这 可 以 在 Sr 收集 部 分 之 后 ， 转 换 成 
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淋 洗 体积 


图 1-7 阳离子 交换 树脂 上 不 同 元 素 的 淋 洗 曲线 
( 据 Dickin, 1995) 
a 一 用 盐酸 淋 洗 ，b 一 用 硝酸 淋 洗 


黎 硝酸 淋 洗 介质 。 于 是 ;在 稀土 元 素 之 前 ，Ba 被 迅速 地 从 柱 上 淋 洗 出 来 (Crock 等 ， 
1984)。 在 大 约 50% 的 HNO; TEF, REE 作为 一 组 能 最 快 地 被 淋 洗 下 来 (图 1-7)。 

已 用 的 稀土 元 素 间 分 离 的 儿 个 方法 如 下 。 

1) 已 基 二 乙 基 磷酸 氢 CHDEHP) ROM AS CRETE) 用 稀 盐 酸 淋 洗 剂 。 在 
该 技术 〈 可 称 为 “ 反 相 ”法 ) 中 ， 轻 稀土 首先 被 淋 洗 下 来 ， 而 在 其 他 方法 中 ， 重 稀土 首先 
锐 淋 洗 下 来 。 反 相 法 出 现 尖 的 淋 洗 前 峰 和 和 长 的 拖 尾 习 图 18) 巧 非 党 有 效 地 内 Nd 中 除去 
Sm 的 干扰 ， 并 且 当 前 最 普遍 使 用 。 然 而 ， 大 量 的 Ce 通 第 出 现 于 Nd 的 收集 部 分 ， 因 此 ， 
“Nd 不 能 被 精确 测定 。 类 似 地 ， 轻 稀土 之 间 的 分 离 对 于 Ce 同位 素 分 析 不 够 好 。 

2) FARRER TR (HIBA) 淋 洗 的 阳离子 交换 树脂 。 这 种 方法 要 求 更 多 的 工作 准备 淋 
洗 剂 ,其 pH 值 必须 仔细 控制 。 对 于 Nd， 该 方法 不 及 方法 1) 普及 ， 但 对 于 Ce 非常 有 效 。 





<— Nd 截取 一 一 > 


图 1-8 反 相 HDEHP 柱 轻 稀 十 淋 洗 线 
($8 Dickin, 1995) 
具 尖 的 前 峰 和 长 的 拖 尾 
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它 被 推荐 用 于 LuHI 法 中 的 Lu 分 离 。 

3) 用 甲醇 一 稀 醋 酸 -- 稀 硝酸 淋 洗 剂 的 阴离子 交换 树脂 。 此 方法 现在 用 得 最 少 ， 但 如 
果 要 求 分 析 ，，Nd， 此 法 比方 法 1) 好。 

4) 为 一 种 方法 就 是 使 用 高 压 液 相 色 谱 (HPLC). 

fe (Hf) 的 分 离 ， 因 为 它 必须 与 非常 类 似 的 元 素 Zr 分 开 而 变 得 困难 。 由 于 可 能 有 不 
溶 氢化 物 沉 洗 ， 该 程序 大 部 分 是 在 HF 介质 中 进行 。 然 而 ， 如 果 溶 解 后 再 加 入 浓 HNO;， 
氟 化 物 可 被 充分 转移 ， 从 而 有 可 能 用 HC 淋 洗 正常 的 阳离子 柱 进 行 Hf 的 分 离 。 

(=). Fb 

KAALI Pb Fl U 通常 在 阴离子 交换 
柱 上 用 盐酸 淋 洗 分 离 。 然 而 该 法 在 全 岩 样 品 1000 
中 不 能 从 大 量 Fe 中 分 离 出 Pp， 因此 ， 引 起 
质谱 中 Pb 发 射 不 稳定 。 广 泛 采 用 的 另 一 种 
方法 是 从 最 小 化 的 阴离子 柱 上 用 稀 的 氢 澳 酸 
淋 洗 下 除 Pb 以 外 的 所 有 其 他 元 素 。Pb 在 正 
好 1M 的 HBr 条 件 下 ， 在 树脂 上 的 分 配 系 
数 有 极 大 值 ， 向 两 边 急 剧 降低 (图 1-9)。 500 
用 HBr 淋 洗 ， 有 效 地 从 交换 柱 上 除去 了 包 
ff Fe 在 内 的 大 部 分 元 去， 而 后 用 6M 的 
HC! 或 水 淋 洗 收集 Pb (Pb 也 是 在 2 一 3M 的 
HCL 条件 下 ， 在 固 相 上 的 分 配 系数 极 大 ， 在 
更 稀 或 更 浓 的 HC 条 件 下 下 降 )。 样 品 可 第 
二 次 通过 类 似 的 离子 交换 程序 进一步 纯化 。 

在 实验 程序 中 引入 的 环境 污染 水 平 通过 
， 分 析 空 白 加 以 确定 。 用 一 个 空白 样品 通过 全 0 
部 化 学 分 离 程序 进行 测定 ， 之 后 引入 的 外 来 
污染 量 由 同位 素 稀 释 法 测定 。 空 日 水 平 在 上 
面 描述 的 所 有 化 学 程序 中 必须 是 最 小 的 ， 但 图 1.9 各 种 阴离子 交换 树脂 上 用 稀 HBr 淋 洗 











| 
HBr 摩 尔 浓度 


有 必要 作出 艰苦 的 努力 来 限制 Pb 的 污染 ， Pb 分 配 系数 与 摩尔 浓度 的 关系 
因为 在 环境 中 与 正常 和 兰 石 相 比 ，Pb RAS ( 据 Manton, 1988) 
高 的 浓度 。 曲线 代表 对 数据 点 的 最 佳 拟 合 线 





维持 低空 白水 平 的 最 低 实验 室 要 求 是 加 
压 空气 系统 ， 在 石英 或 PFE 蒸馏 器 中 亚 沸 藻 馏 所 有 试剂 ， 在 过 滤 的 空气 中 燕 发 样 员 。 对 
于 典型 的 地 球 全 宕 样品 ， 可 接受 的 空白 是 对 一 个 Pb 或 Sr 样品 不 高 于 1 或 2 纳 克 (lng= 
10 ”g) 的 总 化 学 空白 ， 对 于 Nd 是 小 于 Ing ( 它 更 容易 控制 )。 因 为 所 分 析 的 样 蝇 常 第 合 
有 小 于 1 微克 (lng=10 sg) 的 Pb、Sr、Nd， 因 此 ， 这 种 空白 水 平 是 必要 的 。 在 非常 小 
Ride (ULAR A) 的 分 析 中 ， 空 白 必 须 是 几 皮 克 (1 pg=10 Pg) 级 (如 Roddick 等 ， 
1987)。 因 为 此 类 Pb 样品 本 身 可 能 少 于 Ing. 

二 、 固 体 源 质谱 计 

(一 ) 样品 加 载 
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固体 源 质 谱 计 最 广泛 使 用 的 激化 法 是 热 离子 化 〈 称 为 TIMS)。 对 于 一 些 元 素 ， 如 Sr, 
从 直接 沉 演 在 单 金属 灯丝 ORA EA) 上 的 盐 就 可 得 到 稳定 的 金属 离子 发 射 。 装 样 程 序 包 
fh: 在 灯丝 插入 真空 系统 之 前 ， 将 盐 溶液 蒸发 到 灯丝 上 。 样 品 稼 凋 以 磷酸 的 形式 加 载 ， 它 
看 起 来 可 以 : 由 除去 所 有 其 他 阴离子 ， 产 生 均 一 的 盐 成 分 ;四 破坏 与 样品 混合 的 有 机 残留 
物 〈 离 子 交 换 树 脂 ); 思 将 样品 较 牢 固 地 粘 在 灯丝 上 。 在 质谱 分 析 中 ， 灯 丝 电 流通 过 稳定 
的 功率 供给 而 增高 温度 ， 使 样品 有 效 挥发 和 离子 化 。 

然而 ， 对 于 许多 元 素 ， 金 属 物 的 稳定 挥发 和 离子 化 并 不 出 现在 相同 的 温度 下 。 这 个 问 
题 通过 使 用 多 源 灯 丝 来 加 以 解决 。 在 这 种 配置 中 ， 一 个 或 多 个 含有 样品 的 灯丝 能 加 热 到 稳 
定 挥发 的 最 优 温 度 ， 而 另 一 个 更 热 的 灯丝 用 于 产生 电子 终 击 原子 云 使 其 离子 化 。 

这 种 方法 对 于 REE 分 析 特 别 有 效 ， 样 品 通常 装 在 三 灯丝 的 一 个 或 两 个 边 灯 丝 上 。 这 
些 保持 在 中 等 温度 (RA 1400C ) ， 这 时 REE 挥发 最 稳定 。 中 心 灯丝 (通常 是 Re) 保持 
在 高 得 多 的 温度 下 (大约 2000C ) ， 它 促进 金属 蒸气 的 离子 化 。 一 定 程度 上 ， 人 金属 对 氧化 
物 的 比值 可 由 中 心 灯 丝 的 温度 控制 ， 它 有 助 于 抑制 REE 的 同 量 异 位 素 干 扰 。 在 这 些 条 件 
F, REE 的 性 质 从 轻 稀 土 到 重 稀土 发 生变 化 。La 和 Ce 趋向 形成 氧化 物 ， 除 非 使 用 极 高 
的 中 心 灯丝 温度 ; 而 重 稀土 趋向 于 形成 金属 物 。 

铀 和 针 也 可 以 用 三 灯丝 技术 分 析 。 中 心 灯 丝 的 温度 再 次 控制 发 射 离子 的 金属 /氧化 物 
比值 。 三 灯丝 法 也 成 功 地 应 用 于 Hf 的 分 析 (Patchett 等 ，1980a)。 然 而 ， 由 于 Hf 高 的 离 
子 化 势 ， 中 心 灯丝 温度 要 求 如 此 之 高 (大 约 2200C ) ， 因 此 ， 为 减少 热 应 力 并 防止 过 早 烧 
断 灯 丝 必须 使 其 较 长 。 

对 于 使 用 多 灯丝 的 男 一 种 方法 是 使 用 特别 的 条 件 从 单个 灯丝 中 控制 获 发 一 离子 化 行 
为 。 例 如 ， 在 Pb 的 分 析 中 ， 样 品 通常 装 在 上 面 盖 有 硅胶 的 鳞 灯 丝 上 。 这 被 形象 地 认为 是 
样品 上 盖 上 毯子 ， 它 有 效 地 阻碍 Pb 的 挥发 因此， 灯丝 能 增高 到 更 高 的 温度 (此 温度 下 
Pb 具 更 高 的 重 现 性 ) 而 不 会 无 控制 地 烧 掉 样品 

早期 Nd 同位 素 的 测定 是 使 用 NdO- 离子 ， 通 过 在 质谱 计 离 子 源 室 中 增高 氧 压 使 单 灯 
丝 源 离子 发 射 效率 提高 ， 一 些 实验 室 仍 使 用 此 方法 。 氧 气 可 小 量 地 混 进 离子 源 以 增加 氧化 
物 发 射 。 另 外 一 种 方法 ， 用 硅胶 加 载 样品 也 可 达到 相同 的 目的 而 不 降低 离子 源 真空 。 铀 也 
可 以 通过 在 钨 灯丝 上 与 TaO, 粉末 混合 成 为 氧化 物 来 分 析 。 

对 于 单 灯 丝 U 和 Th 分 析 的 不 同方 法 是 用 石墨 促进 金属 离子 的 形成 (Edwards 等 ， 
1987)。 该 程序 中 的 关键 是 在 样品 加 载 过 程 中 避免 氧化 性 酸 并 保持 温度 在 出 现 可 见 光 之 下 
以 防止 氧化 。 此 类 技术 也 应 用 到 Nd 同位 素 分 析 中 。 镀 铂 石墨 被 认为 能 对 还 原 剂 产生 更 大 
的 热 稳 定性 。 

(二 ) 分 馏 

在 质谱 计 的 离子 源 灯 丝 上 蒸发 和 离子 化 过 程 要 破坏 化 学 键 ， 但 键 的 强度 取决 于 质量 。 
这 大 体 上 可 将 两 个 原子 间 的 化 学 键 比 作 和 声 振动 器 来 加 以 解释 。 

一 个 分 子 (或 部 分 离子 唱 格 ) 的 能 量 随 着 温度 的 降低 而 降低 。 但 在 绝对 零度 ， 它 具有 
称 为 零点 能 的 确定 有 限 值 ， 即 等 于 0.5 hv (这 里 h 是 普 朗 克 常 数 ，wv 是 振动 频率 )。 一 个 
元 素 含 有 轻 同 位 素 比 其 较 重 的 同位 素 的 键 具 有 较 高 的 零点 能 。 当 温度 增高 时 ， 键 合 能 上 的 
差别 缩小 ， 但 仍 存 在 。 由 于 含 轻 同 位 素 键 的 势能 井 总 是 比重 同位 素 的 浅 ， 较 轻 同 位 素 的 键 
更 易于 破裂 。 因 此 ， 热 灯丝 上 轻 同 位 素 被 优先 释放 ， 引 起 同位 素 分 馏 。 
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如 果 灯 丝 上 的 样品 无 限 大 ， (恒定 温度 
下 的 ) 质量 分 馏 在 固体 样 的 同位 素 组 成 与 离 
于 云 之 加 产生 恒定 的 差别 。 然 而 ， 样 品 是 有 
限 的 ， 分 馏 的 连续 过 程 开 始 于 “ 耗 尽 ”灯丝 
上 的 较 轻 同位 素 ， 因 此 ， 样 品 的 同位 素 组 成 
变 得 愈 趋 变 重 〈(“ 水 池 歼 应 ")。Eberhardt 等 
(1964) 证 明 此 过 程 休 守 Rayleigh 分 馏 定律 
(图 1-10)。 该 效应 的 大 小 在 测量 的 同位 素 比 
值 中 总 体 上 产生 高 达 1% 的 不 可 接受 的 误差 。 
然而 ， 对 于 具 两 个 或 更 多 非 放 射 成 因 同 位 素 
的 元 素 ， 对 这 样 的 依赖 质量 的 分 馏 可 进行 内 


N(RbY NRD) 





20 40 60 80 100 
部 标准 化 。 ROA RIN 
DEB Bil, °7SrA°Sr 的 分 馏 可 使 用 到 Sr 


A= Vey ` 图 1-10 一 个 天 然 样 品 同 位 素 分 析 过 程 中 的 分 馏 效 应 
Sr 比值 进行 监测 。 因 为 “Sr AIS Sr 两 者 都 ad me Raps 


是 非 放射 成 因 的 《 即 仅 由 恒星 中 的 核 合 成 过 。 点 为 观测 到 的 比值 虚线 示意 Rb 在 灯丝 上 的 实际 成 分 
REE) ZMERI SrA Sr 比值 是 恒定 
的 ， 国 际 上 通常 采用 的 值 为 0.1194。 
该 值 不 能 绝对 测定 ,但 是 通过 许多 分 析 ， 平 均 离子 束 成 分 的 中 值 最 初 被 估计 出 来 。 为 
了 计算 每 个 质量 单位 的 分 馏 因 子 , 将 一 次 测定 中 每 个 点 观察 到 的 %Sr 有 /Sr 与 0.1194 的 偏 
差 除 以 两 个 质量 间 的 差 值 : 
(86Sr/ Sr) dis 





— 1 


BR ey T 
该 分 馏 因 子 可 用 校正 观测 到 的 〈 原 始 ) E SrA Sr 比值 ， 此 时 的 A .=1.003: 
87 870, 
(ss), = (Br) (1 + PAs) (1 ~ 16) 


这 具有 改进 SrA?°Sr 比值 的 内 部 分 析 精 度 从 大 约 1% 到 好 于 0.01% 的 影响 。 对 于 分 
w, Nd“ Nd 金属 分 析 使 用 国际 认同 的 !%*NdA4Nd=0.7219 值 进行 类 似 的 标准 化 (图 
1-11) (O° Nions 等 ,1979)。 然 而 ,和 钱 氧 化 物 分 析 标 准 化 至 与 金属 标准 化 值 不 同 的 值 
(Wasserburg 等 ，1981)。 

上 述 分 馏 校正 通常 称 为 线性 规律 ， 但 指数 规律 是 有 效 一 致 的 (Wasserburg 等 ， 
1981)。 两 种 规律 都 假定 分 馏 仅 与 质量 差 成 正比 并 取决 于 分 馏 物 的 绝对 质量 。 换 言 之 ， 每 
个 质量 单位 的 分 馏 是 恒定 的 。 然 而 ， 这 是 对 真实 蒸发 过 程 的 近似 。 在 真实 蒸发 过 程 中 ， 每 
个 质量 单位 的 分 馏 必定 随 茸 发 物 绝对 质量 呈 反 相关 变化 。Russell (1978) 首先 观察 到 
在 “ 轻 ” 元 素 Ca 的 同位 素 分 析 中 不 遵守 线性 规律 的 现象 。 为 此 ， 他 们 引入 了 指数 规律 ， 
其 中 分 馏 因 子 也 依赖 于 蒸发 物 的 质量 。 对 于 钙 同 位 素数 据 ， 比 线性 规律 拟 合 得 更 好 (图 
1-12). 

对 于 Sr 和 Nd 同位 素 分 析 因 为 它们 较 重 的 质量 ， 这 些 问 题 远 没 这 人 么 严重 。 然 而 ， 
Thirlwall (1991b) 在 一 大 套 Sr 标准 分 析 数 据 中 发 现 少量 偏离 线性 规律 。 这 由 全 部 分 析 中 
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图 1-11 单 次 质谱 分 析 的 原始 ”Nd ”Nd 比值 与 
分 馏 校正 的 NdA4Nd 比值 〈 标 准 化 至 “Nd “Nd=0.7219) 
( 据 Dickin, 1995) 
图 中 每 个 点 是 质谱 10 次 扫描 的 平均 值 ， 水平 线 代 表 总 平均 


0.71030; 











0.71028 
sa Ea 
tak > | 
lik = 0.71026 
5|3 
4 |7 = 
0.71024 
0.71022 
0.96 0.98 1.00 1.02 0.1186 0.1190 0.1194 0.1198 0.1202 90.1206 
Ca 测定 值 平均 非 标准 化 N(*S?D)/N(*Sr) 
“Ca ,真实 值 
图 1-12 ”44Ca48Ca 对 4Ca44Ca 比值 图 1-13 SRM987 标 样 几 个 月 
的 测定 值 /真实 值 图 解 期 间 测定 的 分 馏 校正 的 “Sr 人 Sr 
( 据 Russell 等 ，1978) 比值 对 平均 非 标 准 化 %Sr/ASr 比值 图 解 
说 明 两 次 分 析 典 型 数据 的 线性 与 指数 分 馏 规 律 的 拟 合 ( 据 Thirlwall，1991b) 


标准 化 ?87Srv&6Sr 与 平均 观测 到 的 SSrA6Sr 比值 间 的 相关 关系 揭示 出 来 (图 1-13)。Thirl- 
wall 发 现 反 过 来 应 用 指数 规律 校正 这 些 数据 可 消除 这 种 相关 关系 。 该 规律 如 下 所 示 : 

(87S, /86Sr) on In(86/88) (86S, / 88Sr) ， In(87/86) 

87Sr/ Sr) on | E 0.1194 | G -= 17) 


这 里 “norm” 和 “corr” 指 的 是 线性 标准 化 和 指数 校正 的 结果 ，86、87、88 HARA TH 
实际 质量 。 然 而 ， 此 模式 假定 灯丝 上 锯 的 蒸发 以 “Sr” 的 形式 进行 。 
Habfast (1983) AH, PRAT EY BRE AAT BELA SrReOy 的 形式 蒸发 ， 而 不 是 原子 
sr。 因此， 在 指数 校正 中 8Sr 的 “表面 质量 ”应 是 大 约 330 而 不 是 88。 这 种 条 件 下 指数 规 
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律 对 样品 的 真实 分 馏 行 为 的 校正 比 线性 规律 可 能 实际 上 产生 更 差 的 拟 合 。 然 而 ，Thirlwall 
的 数据 表明 ， 乌 灯丝 上 的 蒸发 确实 以 金属 形式 进行 ， 因 此 ， 指 数 模式 改进 了 线性 模式 。 

内 部 分 馏 校 正 只 有 以 恒定 比值 存在 两 个 或 更 多 同位 素 时 才 有 可 能 。 对 于 铬 同位 素 分 析 
或 Rb 同位 素 稀 释 测定 则 不 可 能 。 因 此 ， 必 须 使 用 外 部 校正 。 这 取决 于 在 标准 与 不 同样 品 
同 达 到 均一 的 分 馏 行 为 。 因 此 ， 对 所 有 分 析 均 进行 全 面 校 正 。 在 铅 同 位 素 分 析 中 ， 灯丝 上 
硅胶 乱 的 使 用 通过 显著 减少 分 馏 达 到 了 此 目的 。 从 以 前 的 实验 室 间 大 约 3% 变 化 到 现在 的 
大 约 0.3%。 这 种 改进 部 分 归功 于 使 用 硅胶 使 更 高 的 灯丝 温度 成 为 可 能 。 由 于 键 能 随 温 度 
的 增高 而 变 得 更 为 相近 ， 随 着 温度 增高 同位 素 分 馏 的 程度 下 降 。 在 铀 分 析 中 ， 分 饮 效 应 通 
过 以 氧化 物 形 式 在 高 温 下 进行 而 减 小 。 另 外 一 种 方法 是 以 金属 离子 分 析 产 生 更 大 的 但 相当 
一 致 的 分 馏 程 度 ， 通 过 与 标准 的 对 比 来 加 以 校正 。 

对 于 像 Pb 这 样 仅 有 一 个 天 然 非 放 射 性 成 因 同 位 素 的 元 素 ， 用 两 个 人 造 同 位 素 的 双 稀 
释 剂 可 用 于 内 部 分 馏 校正 。 

(=) 探测 器 

样品 在 离子 源 经 激发 成 为 带电 粒子 后 ， 通 过 高 电压 势 对 这 些 粒子 加 速 进入 扇形 电磁 铁 
产生 的 伐 场 的 一 套 离 子 光学 系统 ， 将 不 同 质 / 荷 比 的 粒子 分 开 而 达到 质谱 计 的 探测 器 。 达 
到 探测 器 中 的 离子 束 电 流 强度 一 般 最 高 为 大 约 10 00AAS。 对 于 小 至 10783AAS 的 离子 束 ， 
最 合适 的 探测 器 是 法 拉 第 简 。 它 通过 一 个 大 的 接地 电阻 〈 例 如 ，1019)。 从 地 来 的 电子 通 
过 此 输出 电阻 将 离子 束 中 性 化 ， 通 过 电阻 的 电压 被 放大 并 转换 成 数字 信号 。 一 般 10- A/ 
S 的 离子 束 产 生 1V 的 电压 。 

对 于 小 于 10 “AM 的 离子 束 ， 法 拉 第 放大 器 的 电 噪 声 相 对 于 信号 大 小 变 得 很 明显 。 
因此 ， 需 要 通过 某 种 形式 将 信号 放大 。 最 常用 的 一 种 途径 是 由 Daly 开创 的 。 在 Daly 探测 
器 中 ， 通 过 收集 器 的 离子 由 大 的 负电 压 -( 大 约 20kV) 吸引。 每 个 离子 与 抛光 的 电极 表面 
碰撞 产生 二 次 电子 雨 。 当 它 在 磷 光 体 土 撞击 时 计 产 生 的 光 脉 冲 通过 光一 电 倍增 器 〈 位 于 玻 
璃 窗 后 、 真 空 系统 之 外 ) 放大 。 在 模拟 模式 中 ， 该 系统 具 100 倍 法 拉 第 标的 增益 〈 即 放 
大 )。 因 为 离子 并 不 直接 打击 放大 器 ， 因 此 ， 探 测 右 具 长 寿命 。 

Daly 探测 器 仪 能 用 于 正 离子 束 。 男 一 方面 ,通道 电子 放大 右 (CEM) 既 能 用 于 放大 
正 离子 束 又 能 用 于 放大 负离子 束 。 因 此 ， 这 些 装 置 用 于 以 负 热 分 子 离子 质谱 (NTIMS) 
分 析 的 Re 与 Os 的 分 析 中 。 负 离子 进入 电压 接近 0 的 CEM 的 孔 口 时 ， 打 击 半导体 通道 壁 
释放 电子 。 这 些 电 子 ， 被 吸收 到 正 HV 收集 器 ， 在 进一步 的 碰撞 中 被 放大 。 因 为 收集 货 处 
于 高 电压 ， 信 和 号 不 能 直接 放大 ， 但 脉冲 离子 计数 信号 可 通过 绝缘 电容 传送 到 低压 脉冲 计数 
电子 系统 。 

(四 ) 数据 采集 

为 了 获得 非常 高 精度 的 数据 ， 必 须 隔 一 个 多 小 时 就 测定 每 一 离子 束 的 强度 。 为 此 ,在 
单 收 集 器 的 仪器 中 ， 磁 场 强 度 被 转换 到 围绕 一 系列 峰 位 的 循环 。 当 转向 新 峰 时 ， 有 1~2s 
的 等 待 时 间 使 输出 电阻 与 放大 器 达到 稳定 态 以 响应 新 离子 流 。 然 后 几 秒 钟 采集 数据 。 实 际 
上 ,正常 的 每 个 峰 必 须 校正 前 一 个 峰 信号 的 不 完全 衰减 ( 称 为 “动态 零 ”*"”、“tau” 或 “ 电 
阻 记 忆 ” 校 正 )。 

在 由 不 同 的 信号 确定 同位 素 比 值 前 ， 为 了 决定 净 峰 高 度 ， 必 须 减 去 背景 电子 噪声 。 这 
可 通过 在 全 部 质量 位 大 约 为 0.4a.m.u 以 上 时 测量 每 个 收集 右 通 道 的 基线 ， 通 常 离 有 关 质 
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量 几 个 a.m.u。 从 单一 时 间 -内 插 净 峰 高 度 的 循环 ， 可 提取 一 套 净 峰 比 。 这 些 常 第 以 十 个 
扫描 块 的 形式 收集 。 围 绕 一 套 峰 的 循环 扫描 时 间 可 通过 测量 块 间 而 不 是 扫描 内 的 痛 景 和 十 
扰 而 缩短 。 使 用 5 s 测量 、2 s 延迟 的 循环 在 大 约 3 h 内 收集 200 个 扫描 可 给 出 0.004% 
(206 = 平均 的 2 售 标准 误差 ) 内 部 统计 精度。 也 就 是 说 ， 围 绕 平 均值 的 离散 ， 该 数据 95% 
是 可 信 的 ， 正 确 结 果 位 于 平均 值 两 边 各 0.004% 的 范围 内 。 对 于 ? Sr Sr， 这 等 同 于 
0.71000 +0.00003 (2c). 

在 正常 随机 误差 之 外 ， 偶 尔 信 和 号 增强 或 其 他 扰动 在 长 时 间 的 质谱 测定 中 是 不 可 避免 
的 。 一 般 认 为 将 数据 运行 几 次 并 从 平均 数 中 测试 多 于 一 定 众 数 标准 偏差 (SD) 的 离 群 者 
是 可 行 的 。 截 去 水 平 取决 于 数据 量 大 小 ， 因 此 仅 有 正常 随机 变化 的 离 群 者 被 旭 除 。 在 实践 
中 ， 通 常 在 二 倍 方差 (2SD) 与 三 倍 方差 (3SD) 之 间 截 去 。 

理想 地 ， 多 收集 器 仪器 能 以 “静态 ”模式 分 析 同 位 素 比 值 而 不 跳 峰 。 然 而 ， 这 也 是 有 
限 的 。 首 先 ， 一 定 程 度 上 根据 离子 束 发 射 特征 每 个 法 拉 第 简 是 一 致 的 ; 第 二 ,一 定 程 度 上 
每 个 法 拉 第 简 放 大 器 的 增益 能 被 校准 。 直 到 现在 ， 对 于 Sr 和 Nd 同位 素 分 析 ， 这 些 问题 
仍 不 容许 静态 分 析 获 得 高 水 平 的 分 析 精 度 。 然 而 ， 静 态 分 析 的 质量 一 直 在 稳定 提高 ， 并 是 
在 新 的 仪器 上 现在 可 得 到 非常 高 质量 的 数据 。 

(H) 同位 素 稀 释 法 

同位 素 稀 释 法 一 般 认 为 是 非常 精确 的 含量 测定 中 最 高 级 的 分 析 方 法 。 该 技术 中 ， 含 有 
天 然 同 位 素 的 元 素 样品 与 稀释 剂 溶液 混合 ， 该 稀释 剂 包含 该 元 素 已 知 浓度 、 人 工 语 集 了 其 
中 一 个 同位 素 ;， 当 已 知 量 的 两 溶液 相 混合 ， 产 物 的 同位 素 组 成 (由 质谱 计 测 定 ) 就 可 用 来 
计算 样品 溶液 中 的 元 素 浓 度 ; 正常 地 ， 所 求 的 元 素 必 须 含 两 个 或 更 多 的 天 然 产 出 的 同位 
素 ， 其 中 之 一 可 在 质量 分 离 器 上 富 集 。 然 而 ， 一 些 情况 下 ， 长 寿命 的 大 造 同位 素 也 可 使 
用 。 

稀释 剂 的 同位 素 组 成 必须 由 质谱 计 精 确 测定 。 该 测定 不 能 作 分 馏 标 准 化 , /因为 作为 分 
饮 监 测 没 有 已 知 的 比值 可 用 。 因 此 ， 一 般 是 几 次 长 期 测定 ， 这 些 测定 的 平均 中 值 看 作 是 实 
际 稀 释 剂 的 成 分 。 稀 释 剂 的 浓度 一 般 通 过 对 标准 溶液 (天 然 同 位 素 成 分 ， 其 本 喘 浓度 由 重 
量 法 计算 出 来 ) 的 同位 素 稀 释 法 来 测定 。 金 属 氧化 物 一 般 称 重 ， 但 如 果 这 些 氧化 物 是 吸湿 
性 的 〈 如 NdO3s) ， 那 么 精确 称 量 要 求 称 取 部 分 金属 狼 块 。 

同位 素 稀释 分 析 的 简单 实例 是 Rb-Sr 定年 中 Rb BAUME. ARI, RPE. Ue 
合 深 液 的 典型 质谱 如 图 1-14 所 示 。 

混合 物 中 ， 每 个 同位 素 峰 是 稀释 剂 (S) 和 天 然 物 质 (N) 的 总 和 。 因 此 : 

87 moles& Tn + moles87 
oo ~ ~ moles 83x + moles85< (1 = 18) 


-个 同位 素 的 摩尔 数 等 于 元 素 的 总 摩尔 数 乘 以 该 同位 素 丰 度 。 如 果 天 然 溶 液 和 稀释 剂 中 
Rb 的 总 摩尔 数 以 Mn 和 Ms 表示 ， 则 
Mn + %87n + Ms + %875 
Mn + %85x + Ms + %855 
这 里 %， 指 的 是 稀释 剂 和 天 然 溶 液 中 的 同位 素 丰 度 。 该 方程 以 如 下 几 步 加 以 整理 : 
R( Myn + %8SN + Ms + %85s) = My > %87n + Ms + %87s 
R © Mn ° %85n + R < Ms + %85s = My + %87n + Ms %87s 


R = (1 - 19) 
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1: 1 混合 物 
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图 1-14 ”以 铭 同 位 素 稀释 为 例 的 稀释 剂 CBRE) 天 然 离 子 束 加 合 产生 的 混合 峰 
( 据 Dickin, 1995) 


R+ My + %85x - Myn * %87y = Ms + %875 — R* Ms. %85e 
MNCR + %85yx — %87nN) = Ms(%87s — R + %85s) 
(%875 — R + %85s) 
(R + %85x — %87N) 
这 里 R 是 测 得 的 同位 素 比 值 。 
但 是 摩尔 数 = 摩 尔 浓 度 x 质 量 ,， 因 此 天 然 样 员 的 摩尔 浓度 由 下 式 给 出 : 
ce ay weg Me (1 = 21) 
FER Yc ERE A EE SEE 
— ° OE Q 
ae eae aT are ee ba 

由 于 Rb 仅 有 两 个 同位 素 ， 在 测量 9Rb/sRb 比值 中 不 可 能 校正 内 部 分 馏 。 然 而 ,在 
Sr 的 同位 素 稀释 分 析 中 ， 据 “SrA%Sr 测量 的 分 馏 校正 是 可 能 的 ， 这 使 得 SrA6Sr (稀释 剂 
Sr/ 天 然 Sr) 的 测量 要 精确 得 多 。 

假定 充分 高 度 富 集 (如 99.9%) Sr REN, Sr Sr 比值 可 由 稀释 的 样品 得 出 ， 
而 非 分 离 分 析 。 精 确 的 校正 稀释 剂 中 微量 的 8%Sr、87Sr、88Sr 同位 素 显 然 取 决 于 稀释 剂 同 
位 素 组 成 本 身 的 精确 测定 。 可 贡献 随机 噪声 信号 对 这 些微 量 同位 素 的 测定 误差 大 体 上 不 依 
赖 于 其 含量 。 然 而 ， 黎 释 剂 组 成 分 析 中 的 分 馏 误 差 直接 与 其 含量 成 正比 。 这 就 是 为 什么 被 
稀释 样品 的 精确 同位 素 测定 〈 例 如 ，8"Sr/&Sr) 只 有 使 用 高 度 富 集 的 稀释 剂 才 有 可 能 达 
到 。 

对 于 Pb， 必 须 测定 所 有 天 然 产 出 的 同位 床 。 因 此 ， 未 稀释 与 被 稀释 样品 分 开 测 定 是 
必要 的 ， 除 非 不 稳定 的 人 造 同 位 素 用 来 作 稀释 剂 (如 ”YPb 或 ”Pb)， 但 这 些 同位 素 制 取 困 
难 。 富 集 的 ”Pb 质子 禾 击 产生 “Bi， 它 是 放射 性 的 ， 半 衰 期 为 15d。 化 学 纯化 后 ， 让 其 豪 
变形 成 Pb 的 其 他 同位 素 低 水 平 的 个 Pb 稀释 剂 。 

同位 素 稀 释 法 是 具有 潜力 的 非常 高 精度 的 分 析 方 法 。 然 而 ， 如 果 样 品 对 稀释 剂 混合 的 
比例 远 远 小 于 1， 误 差 将 变 大 (图 1-15)。 一 般 认为 同位 素 稀 释 的 混合 物 中 分 析 峰 的 天 然 
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My = Ms» (1 — 20) 
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1 
样品 /稀释 剂 摩 尔 比 


图 1-15 同位 素 稀释 分 析 中 作为 样品 /稀释 剂 总 摩尔 数 国 数 的 误差 放大 估计 
( 据 DeBievre 和 Debus, 1965) 
不 同 的 曲线 表示 不 同 的 稀释 剂 同 位 素 富 集 百 分 数 ， 与 天 然 样品 的 混合 为 各 点 50% 
与 稀释 剂 丰 度 比 应 接近 1。 实际 上 ， 混 合 物 的 理想 组 成 是 天 然 与 稀释 剂 之 间 的 一 半 。 然 
而 ， 在 同位 素 稀 释 分 析 中 通常 要 求 的 最 好 分 析 精 度 是 大 约 乎 分 之 一 ((0.L%)) 它 比 通 篆 的 
Sr 和 Nd 同位 素 比值 测定 中 所 达到 的 精度 要 低 两 个 数量 级 。 因 此 ， 明 显 非 理 想 的 稀释 剂 - 
天 然 混合 物 在 通常 情况 下 是 可 接受 的 。 
同位 素 稀 释 法 分 析 中 惟一 的 其 他 误差 源 是 样品 与 稀释 剂 溶液 的 不 完全 均一 与 称 重 误 
差 。 不 完全 均一 可 通过 将 样品 溶液 离心 分 离 以 检查 是 否 有 任何 未 溶 物 、 重 复 溶解 耳 到 完全 
来 加 以 克服 。 如 果 充 分 注意 ， 包 括 使 用 非 吸 湿性 的 标准 物质 和 天 平 校正 ， 稀 释 剂 溶液 可 校 
正 到 0.1% 的 精度 。 混 合 稀释 剂 (如 Sm-Nd、Rb-Sr) 的 使 用 可 进一步 消去 样品 中 这 些 比 
值 分 析 中 的 称 样 误差 。 结 果 是 同位 素 稀 释 法 的 精度 可 容易 超过 1%， 如 果 必 要 可 达 0.1%， 
与 所 有 其 他 分 析 方 法 相 比 非常 优越 。 


第 三 市 数据 处 理 


当 一 套 相同 年 龄 的 同 成 因 样 品 的 8 SrA Sr SHEL’ Rb Sr 作 图 时 ， 理 想 情况 下 这 些 点 
应 定义 一 条 完美 的 直线 ， 这 条 线 就 称 为 等 时 线 。 

对 点 的 排列 所 拟 合 的 直线 称 为 “线性 回归 ”。 拟 合 的 最 佳 途径 之 一 是 最 小 化 数据 点 与 
由 数据 点 所 画 的 直线 距离 的 平方 和 ， 因 此 ， 称 之 为 最 小 二 乘 拟 合 。 它 包含 迭代 ， 因 此， 用 
计算 侯 或 计算 机 来 完成 。 
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简单 线性 回归 程序 中 ， 一 个 坐标 被 定义 为 “无 误差 "， 通 过 最 小 化 男 一 个 坐标 上 数据 
点 的 误差 而 计算 出 回归 线 (图 1-16a，b)。 当 误差 以 两 个 坐标 的 形式 给 出 时 ， 在 等 时 线 的 
拟 合 中 ， 必 须 使 用 双 误 差 回 归 (图 1-16c，d)。 


Y a 一 l Y |b 一 
X X 
y | © . a Y d a 
X X 
图 1-16 不 同 加 权 条 件 的 最 小 二 乘 回 归 示 意图 
( 据 York, 1967) 


a—X MOER (MARZE Y WE); b 一 Y 轴 的 无 限 加 权 (所 有 误差 在 XX HIE); 
c—X 轴 对 Y 轴 的 固定 加 权 ; qd- 每 个 点 的 单独 加 权 “(和 注 标 准 偏 差 的 平方 成 反比 ) 


在 一 些 情况 下 从 回归 线 到 数据 点 的 实际 偏差 等 于 或 小 于 从 实验 误差 中 预期 的 偏差 ， 所 
有 的 回归 处 理 有 效 地 给 出 了 相同 的 等 时 线 年 龄 和 初始 比值 。 在 这 些 情况 下 ， 引 起 争论 的 是 
实验 误差 的 给 出 方式 。 

理想 地 ， 以 WSr/6Sr ASR Sr 为 例 。 其 分 析 误 差 应 由 测定 几乎 无 限 重复 样 的 重 现 
性 来 确定 。 由 于 这 非常 耗 时 ， 最 佳 的 工作 估计 可 能 是 标准 样品 分 析 的 重 现 性 。 一 个 样品 的 
内 部 分 析 精 度 几 乎 一 定 是 误差 低估 的 ， 因 为 其 一 般 为 重 现 人 性 误差 的 50%。 对 于 57Rb/e5Sr， 
给 定 精度 必须 包括 样品 称 重 误差 、 稀 释 剂 校正 等 误差 的 估计 以 及 质谱 误差 (同位 素 稀 释 法 
H) 

使 用 的 某 些 回归 程序 提供 了 根据 其 测量 精度 权重 每 个 数据 点 的 可 能 性 ， 当 其 趋向 不 稳 
定 拟 合 时 ， 有 时 可 能 是 有 害 的 。 如 果 某 一 点 具 特 别 差 的 分 析 精 度 ， 在 回归 分 析 中 给 予 较 少 
权重 。 更 好 的 方法 是 重新 分 析 它 。 

一 、 误 差 相关 的 回归 拟 合 

在 通常 的 等 时 线 分 析 中 (如 Rb-Sr) ， 两 个 坐标 〈 同 位 素 比 与 元 素 丰 度 比 ) 的 分 析 误 
差 是 有 效 不 相关 的 。 然 而 ， 在 铅 同位 素 测 年 法 中 ， 却 不 是 这 样 。 在 普通 的 Pb-Pb 定年 中 ， 
发 现 由 于 在 小 的 24Pb 峰 上 较 大 的 分 析 误 差 和 质量 分 馏 的 不 确定 性 ， 在 27?Pb/2%Pb 和 206Pby 
204pb 之 间 具 相 关 的 误差 。 这 两 个 相关 线 具 有 不 同 的 斜率 ， 并 且 非 常 小 的 Pb 离子 束 时 ， 分 
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析 误 差 是 重要 的 ; 通常 质量 分 馏 占 主导 作用 。 图 1-17 表示 了 NBS981 标准 数据 具 0.94 的 
相关 系数 (Ludwig，1980)。 


15.48 


NC” Pb)/NC™Pb) 
7 
T 
as 


15.40 





16.80 16.84 16.88 16.92 16.96 17.00 
NC*PbyNC™Pb) 


图 1-17 不 同 灯丝 温度 下 以 大 离子 束 完成 的 NBS981 标 样 7 次 分 析 的 结 
( 据 Ludwig，1980) 
数据 沿 质量 分 馅 线 分 布 ; 实心 方块 为 真实 值 


在 U-Pb 独 石 测 年 中 ,误差 可 能 表现 出 要 强 得 多 的 相关 。 这 是 因为 ~“*PbA UA Phy 
235U 主要 归结 为 元 素 U/Pb lk, EARE RPh Pb 比值 的 重 现 性 要 械 5 售 沁 其 至 更 多 。 
这 种 差别 来 自 于 同位 素 稀 释 法 中 固有 的 分 析 误 差 与 普通 Pb 校正 误差 。 使 用 最 小 二 乘法 对 
相关 误差 的 回归 处 理由 York (1969) Al Ludwig? (1980) -EH = Davis (1982) 使 用 了 另 一 
种 方法 一 一 “最 大 似 然 法 ”， 并 且 表 明 两 种 方法 使 用 测试 数据 得 到 类 似 的 误差 估计 。 

二 、 误 差 线 

Brooks 等 (1972) 认为 ， 对 一 套数 据 以 超过 实验 误差 离散 拟 合 的 一 条 线 不 是 简单 的 等 
时 线 。 他 们 提出 以 超 实 验 误 差 或 “地 质 ” 离 散 的 Rb-Sr 回归 拟 合 应 称 为 误差 线 ， 要 以 高 度 
怀疑 的 态度 来 处 理 它们 。 这 就 引出 了 怎样 知道 地 质 离 散 存 在 的 问题 。 

每 个 点 对 回归 线 的 误差 平方 和 (= 平方 残 差 ，York，1966) 或 者 是 y 和 (Brooks, 
1972) 除 以 其 自由 度 (数据 点 数 减 2) 得 到 常用 来 表示 离散 的 平均 加 权 偏 差 平 方 
(MSWD)。 平 均 来 说 ， 如 果 数 据点 的 离散 正好 等 于 由 分 析 误 差 预期 的 ， 那 么 计算 将 得 到 
MSWD=1。 数 据点 的 过 分 离散 将 使 得 MSWD>1; 而 数据 点 比 由 实验 误差 预期 的 小 ， 则 
离散 将 使 MSWD< 1。 

由 于 输入 程序 的 分 析 误 差 仅仅 是 误差 估计 ， 对 这 些 MSWD 的 解释 可 能 出 现 问 题 。 对 
此 问题 ，Brooks 等 (1972) 构筑 了 一 张 概率 表 ( 表 1-1) 以 从 他 们 的 MSWD 值 中 来 区 分 
误差 线 与 等 时 线 。 他 们 建立 了 判别 准则 ， 即 如 有 果 平 均 MSWD<2.5， 数 据 形成 的 是 等 时 
线 ; 如 果 MSWD>2.5 则 为 误差 线 。 和 遗憾 的 是 该 规则 在 随后 一 些 年 中 被 滥用 ， 因 为 Brooks 
等 (1972) 的 初始 动机 被 误解 。 他 们 设置 MSWD=2.5 的 门限 ， 是 为 了 对 超过 分 析 误 差 的 








过 上 度 离散 数据 以 95% 的 信和 度 来 排除 误差 线 。 这 就 相应 于 当 MSWD= 2.5 时 ， 该 拟 合 只 有 
5% 的 置信 度 为 等 时 线 。 然 而 ， 许 多 研究 者 错误 地 假定 如 果 MSWD 小 于 2.5 就 高 度 置信 ， 
该 等 时 线 为 真 等 时 线 (分 析 误 差 表 示 大 部 分 或 全 部 的 年 龄 上 的 误差 )。 实 际 上 ， 为 了 有 高 
度 置 信 ，MSWD 必须 接近 1， 这 些 数 据 才 代表 真实 等 时 线 。 

表 1-1 以 95% 的 置信 和 度 指 示 为 误差 线 的 MSWD 








回归 的 样品 数 
重复 数 
3 4 5 6 8 10 12 14 26 
10 4.96 4.10 3.71 3.48 3.22 3.07 2.98 2.91 2.74 
20 4.35 3.49 3.10 2.87 2.60 2.45 2.35 2.28 2.08 
30 4.17 3.32 2.92 2.69 2.42 2.27 2.16 2.09 1.89 
40 4.08 3.23 2.84 2.61 2.34 2.18 2.08 2.00 1.79 
60 4.00 3.15 2.76 2.53 25 2.10 1.99 1.92 1.70 
120 3.92 3.07 2.68 2.45 2.18 2.02 1.91 1.83 1.61 
TE: 下 划 线 的 数 为 刚 超过 MSWD= 2.5 的 门限 。 ( 据 Brooks 等 ，1972 ) 


因为 随 春分 析 旋 差 的 减 小 ， 误 差 线 的 数量 不 断 增 加 ， 立 即 剔 除 误 差 线 的 建议 现在 还 不 
行 。 因 此 ， 其 他 研究 者 一 直 在 寻求 根据 年 龄 结果 的 误差 将 地 质 离散 定量 化 。MecIntyre 等 





g C eet 
2400 2500 2600 2700 
2625+70 
1000 
500 
1600 1700 1800 1900 

753+6 
年 龄 /Ma 


图 1-18 三 套 误 差 线 数据 10000 次 选择 排列 的 频率 分 布 
( 据 Kalsbeek 和 Hansen, 1989) 
引导 法 年 龄 确定 的 95% 置 信和 度 指 示 为 Ps ;和 Po7 5; 
箭头 代表 由 于 分 析 误差 扩大 至 MSWD= 1 的 对 称 置 信 限 
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(1966) 强调 误差 线 的 统计 误差 估计 不 可 能 有 适当 意义 ， 除 非 误差 的 地 质 原因 可 以 理解 。 

对 于 一 套 MSWD>1 的 数据 如 果 给 出 有 意义 的 地 质 误差 估计 ， 某 种 形式 的 误差 扩大 必 
定 总 是 存在 的 ， 因 为 这 是 存在 某 种 形式 的 过 度 离散 的 确定 指示 ， 仅 有 的 不 确定 性 就 是 这 种 
过 度 离散 是 地 质 原因 的 还 是 分 析 原 因 的 。Yoerk (1966) 程序 是 处 理 过 度 离散 的 最 常用 方 
法 ， 但 它 是 可 以 不 考虑 地 质 过 程 和 它们 最 终 对 误差 贡献 的 任意 过 程 。 

误差 线 的 错误 解释 通常 是 由 于 未 能 适当 地 可 视 化 数据 及 其 所 带 来 的 误差 的 分 布 。 这 可 
通过 使 用 图 形 来 加 以 避免 。 使 用 等 时 线 图 的 不 同 的 图 形 评价 方法 将 在 Rb-Sr 法 中 加 以 讨 
论 。 然 而 ， 另 一 种 方法 就 是 Kalsbeek 和 Hansen (1989) 的 引导 法 。 在 该 法 中 ， 一 套 误 差 
线 数据 用 计算 机 来 分 析 以 观察 回归 线 的 稳定 性 ， 对 不 同 的 点 给 予 更 大 的 权重 。 这 种 试验 从 
该 套数 据 的 一 个 样品 点 的 连续 随机 选择 获得 了 成 功 ， 因 此 ， 该 样品 在 大 小 上 等 于 全 套数 
据 。 一 般 发 生 的 是 几 个 点 被 多 于 一 次 选择 ， 而 其 他 点 被 删 去 。 重 复 此 过 程 几 千 次 ， 就 可 建 
立 起 概率 分 布 ， 它 勾画 出 对 一 套数 据 中 一 定数 据 影响 的 最 佳 拟 合 线 的 稳定 性 。 

如 果 地 质 误差 是 随机 分 布 的 ， 从 一 套数 据 得 到 的 频数 直方 图 应 具 对 称 (poisson) 分 布 
(图 1-18a)。 然 而 ， 如 果 地 质 离散 不 均匀 ， 误 差 线 的 概率 直方 图 可 能 是 偏 态 (图 1-18b) 的 
或 者 甚至 是 双 峰 (图 1-18c)。 因 此 ， 所 依据 的 年 龄 也 是 值得 高 度 怀疑 的 。 因 此 该 图 代表 等 
时 线 数据 质量 的 最 佳 可 视 试 验 ， 且 有 助 于 避免 有 问题 数据 的 错误 解释 。 
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as Fe Rb-Sr 法 


锦 ， 第 一 主 簇 碱 金属 之 一 ， 有 两 个 天 然 产 出 同位 素 : Rb AM’ Rb, HERA BA 
72.17% 和 27.83%。 这 些 数据 所 得 到 原子 让 度 比 为 RbA'Rb=2.593。 该 比值 在 地 球 、 月 
球 及 大 多 数 陨 石 中 ， 由 于 太阳 星云 的 均一 化 作用 是 恒定 的 。”Rb 具 放 射 性 ， 通 过 放出 8 
粒子 和 有 反 中 微 子 衰 变 成 稳定 的 Sr。 衰变 能 作为 动能 由 这 两 个 粒子 分 享 。 

Rb HSr+B +vt+Q 

Neumann 和 Huster (1974) W T FERE lm 的 Rb 膜 并 外 推 至 零 厚 度 时 ， 导 出 
“Rb 的 半衰期 为 (48.8 土 0.8) Ga, FAS FR EWEN 1.42107 Nat, 

测定 Rb 衰变 常数 的 男 一 种 途径 是 用 具 更 可 靠 衰 变 和 常数 的 其 他 定年 法 已 测定 过 年 龄 的 
地 质 样品 测 年 。 该 方法 的 缺点 是 它 包 括 有 地 质 不 确定 性 ， 如 是 否 所 有 的 同位 素 系 统 均 在 相 
同时 间 封 闭 并 一 直 保 持 封闭 ?然而 ， 对 直接 的 实验 室 测 定 ， 它 提供 了 一 种 有 效 的 检验 。 

在 最 近 30 年 期 间 ; 地 质 年 龄 计算 中 使 用 的 衰变 常数 值 在 1.47 10 "a ' 与 1.39 x 
10 "a~! (tin =46.8~50.0Ga) 间 变 化 。 现 在 使 用 的 1.42 x 10° Ua ! 值 为 国际 公认 值 
(Steiger 等 ，1977) ， 但 也 可 能 还 得 修改 。 例 如 关 球 粒 陨 石 非常 精确 的 U-Pb Ml Rb-Sr 等 时 
线 ， 如 将 8 Rb 的 衰变 常数 减少 到 (1.402+0.008) x10 la !， 等 同 于 半衰期 为 (49.44 
0.3) Ga, WAA REUE o 








P- XREF 


岩石 或 矿物 中 从 z 年 前 形成 以 来 由 ”Rb FEAR PEE AYE Sr FRETAR A RA IR 
衰变 方程 ( 式 (1 一 10)) 得 到 
87S, = Sri + SIRb(e* — 1) (2-1) 
这 里 8 Sr 是 开始 时 存在 的 ?Sr 原子 数 。 然 而 ， 要 精确 测定 一 给 定 核 素 的 绝对 值 是 困难 
的 。 因 此 ， 更 为 方便 的 是 将 该 数 转化 为 都 由 %Sr ( 它 不 由 放射 性 衰变 产生 ， 因 此 ， 随 时 间 
保持 恒定 ) 相 除 的 同位 素 比 值 。 因 此 ， 可 以 得 到 
87 r 5/ Sr 87 
ER 2-2) 
现今 的 Sr 同位 素 比 值 (P〉 由 质谱 计 测 定 ,，*'RbAeSr 原子 比 从 Rb/Sr 质量 比 计算 得 
到 。 如 果 初 始 比 (8'Sr*°Sr), 已 知 或 能 估计 出 ， 在 遵守 从 时 间 上 到 现在 以 来 系统 对 Rb 和 
Sr 的 活动 性 一 直 保 持 封 于 的 假设 条 件 下 ， 那 么 上 就 可 测定 出 来 。 
1 8&Sr /87Sr Sr 
RE 2-3) 


t= Ini + FRpL (Sr 86S 
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一 、 等 时 线 图 
考察 方程 (2-2) 表明 它 等 同 于 一 条 直线 方程 : 
y=ctmez (2 ~ 4) 

这 就 导出 了 由 投 点 87Sr/&Sr (y) 对 SRbA6Sr (2) 作 图 处 理 Rb-Sr 数据 的 一 种 新 方 
法 。 截 距 (c) PRAM MAR’ Sr Sr 比值 。 在 该 图 上 ， 具 有 相同 年 龄 和 初始 ”Sr/&Sr 
比值 的 一 套 同 岩浆 矿物 形成 一 条 称 之 为 “等 时 线 ” 的 直线 。 该 线 斜率 ，m (=e 一 1)， 
束 可 得 到 这 些 矿物 的 年 龄 。 如 有 果 其 中 一 个 矿物 非常 贫 Rp， 那么 由 该 矿物 可 直接 得 到 初始 
比值 。 否 则 ,初始 比值 由 可 用 数据 点 的 最 佳 拟 合 线 外 推 到 y 轴 得 到 (图 2-1)。 因 为 3 Rb 
是 这 样 小 ， 地 质 上 年 轻 的 岩石 ， 其 斜率 可 以 非常 精确 地 由 Xt 近似 。 此 近似 对 较 短 半衰期 
的 核 素 (如 K AU) 是 不 适用 的 。 





fa 黑 云 母 
= 
a HKA 
= 全 岩 
Fe BOA 
NC@’RbY/NC Sr) 


图 2-1 一 套 同 源 岩 浆 矿 物 的 Rb-Sr 等 时 线 示 意图 
( 据 Dickin, 1995) 


作为 单 矿 物 的 另 一 种 方法 ，Rb-Sr 法 的 另 一 个 发 展 就 是 同 成 因 全 兰 样 品 套 的 分 析 。 为 
了 有 效 ， 全 岩 样 品 套 在 实际 矿物 含量 上 必须 具有 变化 。 如 样品 显示 Rb/Sr 比值 有 一 定 变 
化 范围 ， 而 不 至 于 在 初始 Sr 同位 素 比 值 上 有 任何 变化 。 实 际 中 ， 完 全 的 初始 比值 均一 化 
可 能 没有 达到 ， 尤 其 在 具有 混合 岩浆 源 的 岩石 中 。 然 而 ， 如 果 Rb/Sr 比值 充分 散布 开 ， 
任何 初始 比值 的 变化 就 可 以 被 清除 ， 因 此 就 可 得 到 精确 的 年 龄 。 

等 时 线 年 龄 的 图 形 计算 在 20 世纪 60 年 代 通 过 最 小 二 乘 回归 方法 的 应 用 而 被 蔡 代 ， 但 
等 时 线 图 对 评价 数据 点 沿 等 时 线 的 分 布 状况 仍 非常 有 用 。 

二 、 了 喷发 等 时 线 

如 果 熔 融 产生 于 平衡 条 件 下 ， 原 始 基 性 岩浆 应 继承 其 地 帐 源 的 同位 泰成 分 。Tatsumo- 
to (1966) 首先 提出 ， 依 据 U-Pb 数据， 原始 基 性 岩浆 也 应 继承 其 地 盎 源 的 母体 / 子 体 比 。 
如 果 采 集 不 同 源 区 元 素 和 同位 素 组 成 的 不 同 宕 浆 批 次 的 样品 ， 那 么 有 可 能 导出 “等 时 线 
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套 ” 吧 发 。 从 其 斜率 可 得 到 它们 从 这 些 源 区 被 孤立 的 时 间 。Sun 和 Hansen (1975) 用 碱 性 
洋 岛 玄武 岩 中 的 Rb-Sr 系统 对 该 概念 进行 了 检验 。 

14 个 不 同 洋 岛 玄武 岩 的 平均 成 分 位 于 一 条 等 时 线 图 上 (图 2-2)。 数 据 相 当 离散 ， 但 
形成 一 条 斜率 年 龄 为 大 约 2Ga 的 正 相 关 线 。 单 个 的 洋 岛 也 可 形成 一 条 正 斜 率 的 排列 ， 但 
通常 更 离散 。Sun 和 Hansen 将 这 种 正 相 关 归 结 为 对 地 幅 不 均一 性 的 Rb/Sr 比值 与 同位 素 
组 成 间 的 正 相 关 。 认 为 表面 年 岭 代 表 自 那 时 地 幅 域 与 对 流 地 悍 相 隔离 的 时 间 。Brooks 等 
(1976a) HEAR A “HEME EAT ZR” 
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图 2-2 # AES ERA AWA ABATE Rea) AY Rb-Sr ER 
(HE Sun 和 Hansen, 1975) 


He Me SY Ae YE ae FA Brooks 等 mn 
(1976b) P fe BU BK Me Ay ke HE KK 
RE HY E EY CR KB BE KK 
A), TEXT Rb/Sr 比值 作 图 前 有 必要 将 测 得 
的 S'SrAeSr 比值 校正 到 岩浆 作用 时 它们 的 
初始 比值 (图 2-3)。 因 此 ,Brooks 等 将 这 种 > 
图 称 为 “ 假 等 时 线 ”" 图 。 他 们 列 出 了 从 大 陆 
火山 和 深 成 岩 套 中 其 数据 点 具有 粗略 线性 
排列 的 30 个 例子 。 该 工作 存在 的 争议 是 ， 0 0.05 0.10 0.15 0.20 
Brooks 等 否认 假 等 时 线 是 地 幅 来 源 的 基 性 NE REYN SY 
宕 效 被 地 完 污 染 产生 的 混合 线 的 可 能 人 性， 图 2.3 来 自 苏格兰 东北 的 Armnage( 空 心 贺 ) 和 
而 认为 他 们 测定 了 在 大 陆 岩 石 圈 中 建立 了 HaddoHouse( 实 心 圆 ) 的 石英 和 橄榄 苏 长 岩 的 假 等 时 线 
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不 同 Rb/Sr LE fet He We Sa, 的 地 fps Ap Fe Se AP AY (4% Brooks 等 ,1976b) 
年 龄 。 得 到 喷发 前 1160 Ma 的 袖 年 龄 


pa 


地 幅 等 时 线 模式 的 基本 假设 是 ， 在 岩浆 上 升 进 入 地 这 中 时 既 没 有 同位 素 比 值 ， 又 没有 
元 素 比 值 的 扰动 。 然 而 ， 一 般 认 为 这 种 假设 并 没有 充分 的 可 徘 性 来 保证 这 些 年 龄 就 是 喷发 
等 时 线 。 例 如 ， 苏 格 兰 东 北 的 Haddo House 苏 长 宕 ,已 知 包含 泥 质 捕 虏 体 。 因 此 ， 这 种 排 
列 必 定 表 明了 地 完 同 化 作用 。 另 一 个 假 等 时 线 的 例子 是 ， 了 苏格兰 西 北 的 下 第 三 纪 炊 宕 
(Beckinsale 等 ，1978) THANA PRKOSA, TA Sr 亏损 ， 随 后 被 地 沉 污 染 (图 
2-4)。 地 帼 等 时 线 模式 的 破坏 也 可 由 地 由 源 低 程 度 的 熔融 引起 超 不 相 容 元 系 Rb 与 中 等 不 
RAAT Sr 之 间 的 分 馏 。 因 些 ， 只 有 同位 素 -同位 系 地 帐 等 时 线 (如 由 铅 同 位 系 系 统 所 
提供 的 那些 ) 才能 可 靠 地 解释 为 地 幅 分 异 事件 年 龄 。 
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图 2-4 ”苏格兰 西北 Mull 7) 83 EZTA a FE 
(4 Beckinsale 等 ，1978， 人 和 修改 ) 
指示 喷发 前 68 Ma 的 视 年 龄 ， 箭 头 说 明了 分 饮 混 合 模式 


=, MaRS 

陨石 一 直 是 大 量 Rb-Sr 定年 研究 的 主题 ， 但 是 对 陨石 最 重要 的 一 些 Rb-Sr 结果 是 初始 
比值 测定 。 初 始 比值 测定 的 意义 是 ， 既 作为 地 球 Sr 同位 素 演 化 的 参考 点 ， 又 作为 估计 相 
对 于 太阳 系 天 体 凝 聚 时 间 的 模式 年 龄 的 工具 。 

第 一 个 精确 的 陨石 初始 比值 是 由 Papanastassiou 和 Wasserburg (1969) 对 玄武 质 无 球 
粒 陨 石 测定 得 到 的 。 这 些 比 值 不 同 于 球 粒 陨石 所 表现 出 的 从 太阳 星云 增长 后 的 分 饮 证 撕 。 
然而 ， 它 们 可 能 没有 参与 产生 铁 陨 石 的 行星 全 部 分 饮 过 程 。 它 们 低 的 Rb/Sr 比值 是 由 于 
自分 异 后 仅仅 产生 有 限 的 放射 成 因 Sr 的 结果 ， 因 此 ， 有 可 能 测定 出 精确 的 初始 比 但 。 

为 了 进行 此 测定 ，Papanastassiou 和 Wasserburg 从 7 个 不 同 的 玄武 质 无 球 粒 陨 石 分 析 
全 岩 样品 ， 得 到 分 析 误 差 之 上 无 任何 过 度 离 散 的 等 时 线 (图 2-3$)。 使 用 老 衰 变 单 数 (CA = 
1.39x10-10a-1) 计算 出 的 年 龄 为 (4.39 土 0.26) Gao 0.69899 + 5 的 初始 比值 被 Pa- 
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panastassiou 和 Wasserburg 定义 为 “玄武 质 无 球 粒 陨石 最 佳 初始 值 ” 或 BABI。 该 值 代 表 着 
基 他 陨石 初始 比值 可 以 对 比 的 基准 。Birck 和 Allegre (1978) 用 Juvinas 和 Ibitira 分 离 的 单 
矿物 重复 了 此 分 析 ， 得 到 一 致 的 初始 比值 ， 但 年 龄 得 到 改进 ， 为 (4.5740.13) Ga (相同 
衰变 带 数 )。 然 而 ， 由 于 后 期 扰动 ， 对 其 他 无 球 粒 陨石 不 可 能 得 到 Rb-Sr 矿物 等 时 线 。 
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图 2-$ 玄武 质 无 球 粒 陨 石 全 兰 样 品 的 Rb-Sr 等 时 线 
( 据 Papanastassiou 和 Wasserburg, 1969) 
初始 比值 (BABI) 为 0.69899 


球 粒 陨石 由 于 它们 具 比 玄武 质 无 球 粒 陨石 高 得 多 的 Rb/Sr 比值 ， 精 确 的 初始 比值 测 
定 还 存在 问题 。 然 而 ， 通 过 分 离 出 低 Rb/Sr 比值 的 磷酸 盐 矿 物 ，Wasserburg 等 (1969) 
与 Gray (1973) 测定 出 Guarena 与 和 平河 球 粒 陨石 的 良好 初始 比值 。Gray 等 通过 分 析 
Angra dos Reis 无 球 粒 陨 石 (ADOR) 的 总 成 分 和 Allede 碳 质 球 粒 陨石 中 的 贫 Rb 包 体 也 测 
定 了 精确 的 初始 比值 。 

这 些 初始 比值 通过 假定 太阳 星云 均一 的 Rb/Sr 比值 (Papanastassiou 和 Wasserburg, 
1969) 就 可 换算 成 陨石 凝聚 的 相对 年 代 (图 2-6)。 因 为 它们 取决 于 源 区 (太阳 星云 ) 的 
假定 成 分 ， 其 结果 仅 为 模式 年 龄 。 如 果 它 并 不 是 作为 均一 库 演 化 ， 其 年 龄 将 变 得 无 意义 。 
太阳 星云 中 Rb/Sr 比值 的 估计 主要 是 依据 已 有 的 太阳 光谱 测量 ， 得 到 其 值 为 0.65。 它 能 
在 4 Ma 内 使 ?SrASr 增加 大 约 0.0001。 如 果 太 阳 星 云 中 Sr 同位 素 比 值 存在 不 均一 性 ， 
Allede 数据 表明 ， 它 是 太阳 系 中 已 知 的 最 老 天 体 ， 它 先 于 玄武 质 无 球 粒 陨石 的 凝聚 大 约 10 
Ma (图 2-6)。 类 似 地 ，Angra dos Reis 无 球 粒 陨 石 的 模式 年 龄 比 BABI 大 约 老 5 Ma。 相 同 
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球 粒 陨石 演化 
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相对 于 BABI 的 模式 年 龄 /Ma 


图 2-6 依据 主要 库 中 假定 的 Rb7Sr 比值 所 选 陨石 初始 Sr 同位 素 
组 成 对 凝聚 或 分 异 -变质 作用 的 模式 年 龄 图 解 
( 据 Gray 等 ，1973) 


模式 对 Guarena 与 和 平河 球 粒 陨 石 高 初始 比 秆 的 应 用 意味 着 从 太阳 星云 中 不 适当 的 较 晚 泌 
Ro AE, Gray 等 将 这 些 解释 为 球 粒 体内 矿物 相间 由 Rb 和 Sr 再 分 配 产生 的 变质 年 龄 。 
因为 玄武 质 无 球 粒 陨石 和 ADOR 本 身 明 显 是 行星 分 异 的 产物 ， 人 们 可 能 会 问 该 总 模式 年 
龄 是 否 真实 指示 分 异 和 变质 作用 时 间 ， 而 不 是 效 聚 作用 时 间 ? 


第 二 节 变质 兰 定 年 








一 、 开 放 矿 物 系统 

矿物 和 全 岩 Rb-Sr 系统 对 变质 事件 的 响应 可 能 是 不 同 的 。 由 Rb 衰变 产生 的 ”Sr 在 富 
Rb 矿物 中 占据 不 稳定 晶 格 ， 如 果 受 到 热 冲 击 ( 即 使 强度 在 熔融 温度 之 下 ) BT) PE 
格 。 然 而 ， 在 岩石 中 流体 保持 静态 ， 从 云母 、 钙 长 石 这 类 富 锦 矿物 中 释放 的 Sr 将 趋 于 被 
最 近 的 能 容纳 Sr HTD ARK A, BRA) 吸收 。 

使 用 全 岩 分 析 来 检查 扰动 矿物 系统 的 变质 事件 的 想法 最 初 由 Compston 和 Jeffery 
(1959) 构思 。 该 模式 由 Fairbairn 等 (1961) 在 同位 素 比值 对 时 间 的 图 (图 2-7) 上 进行 
了 图 示 说 明 。 岩 石 在 时 间 to 形成 后 ， 不 同 的 矿物 沿 着 不 同 的 增长 线 运 动 ， 直 到 它们 在 时 
H tm 时 由 热 事 件 被 均一 化 。 随 后 同位 素 演化 再 一 次 继续 沿 不 同 的 增长 线 到 现在 (tp)。 该 
模式 中 单个 矿物 在 变质 作用 中 属 开放 系统 。 因 此 ， 当 每 个 矿物 再 次 成 为 封闭 系统 时 ， 由 矿 
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物 等 时 线 得 到 从 热 事件 开始 的 冷却 年 龄 。 然 而 ， 一 定 最 小 范围 的 全 岩 在 热 事 件 中 有 效 保持 
封 用 ， 并 可 用 来 测定 该 石 石 的 初始 绪 毅 年龄。 


NSryN(ssSr) 


\ 





fo 不 一 致 矿物 ÍM 


时 间 


图 2-7 变质 事件 使 Rb-Sr 矿物 系统 开放 而 全 岩 仍 保持 
封闭 效应 模式 的 Sr 同位 素 比 值 对 时 间 图 解 
(H Fairbairn 等 1961) 
to ERR tm 区 质 作 用 年 龄 一 1 一 现在 


变质 作用 对 矿物 和 全 宕 系统 的 影响 也 能 在 等 时 线 图 上 加 以 谨 明 (图 2-8，Lanphere 
等 ，1964)。 全 系统 起 始 于 水 平 线 。 随 后 同位 素 沿 近 垂直 的 平行 路 径 (由 于 y 轴 坐 标的 极 
端 放大 ) 演化 。 在 热 事件 作用 过 程 中 ， 同 位 素 比 值 均一 至 全 岩 值 。 如 果 这 仅 涉 及 Sr， 和 那 
么 将 会 产生 垂直 方向 变化 。 然 而 ， 图 2-8 所 示 的 复杂 性 可 能 还 涉及 到 有 限 的 Rb 再 活化 。 
富 Rb 矿物 趋向 于 遭受 一 些 REAR, MA Rb 矿物 可 能 由 富 Rb 蚀 变 产物 的 增长 被 污染 ， 
导致 一 定 程度 不 可 预测 的 变化 方向 (R )。 热 事件 之 后 ， 全 宕 演化 继续 其 固有 方 同 ， 而 矿 
物 系统 则 构成 一 条 等 时 线 ， 其 斜率 得 出 变质 作用 年 龄 。 

由 Wetherill 等 (1968) 对 巴尔 的 摩 片 麻 岩 (图 2-9) 的 研究 提供 了 间 一 宕 体 的 全 宪 和 
矿物 分 析 测 定 深 成 和 变质 作用 的 实例 。 几 个 矿物 等 时 线 都 得 到 大 约 290 Ma 的 年 龄 ， 被 解 
释 为 与 Appalachian 造山 运动 相伴 的 同位 素 均 一 化 后 的 矿物 系统 封闭 时 间 。 对 矿物 等 时 线 
数据 点 的 良好 拟 合 是 变质 事件 中 矿物 尺度 上 达到 完全 同位 素 均 一 化 的 证 据 。 相 反 ， 全 岩 样 
品 给 出 的 等 时 线 其 斜率 对 应 于 1038 Ma。 这 被 解释 为 片 麻 岩 的 火成岩 前 身 的 结晶 时 间 。 然 
而 ， 更 近 的 研究 表明 ， 即 使 是 全 宕 Rb-Sr 系统 在 变质 作用 过 程 中 也 可 以 是 开放 的 。 因 此 ， 
巴尔 的 摩 片 及 大 1038 Ma 的 年 龄 男 一 种 解释 是 代表 高 级 变质 作用 后 Rb-Sr 全 岩 系 统 的 封闭 
年 龄 。 更 多 实例 的 全 岩 开 放 系 统 将 在 下 面 加 以 讨论 。 
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图 2-8 ”部 分 扰动 的 矿物 -全 岩 等 时 线 的 假定 行为 
( 据 Lanphere 等 ，1964) 
演化 线 : 1 一 火成岩 从 结 品 到 变质 作用 的 期 间 ; 2 一 从 变质 作用 到 现代 的 时 间 ; 
RR 一 变质 再 均一 化 
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图 2-9 由 Rb-Sr SHAS (实心 圆 ) 和 矿物 (空心 圆 ) 确定 的 巴尔 的 
EE RY 1038 Ma 的 深 成 年 龄 与 285 一 292 Ma 变质 年 龄 的 Rb-Sr 数据 
( 据 Provost, 1990) 


二 、 封 闭 温 度 

在 区 域 变 质 事件 的 热 脉 冲 中 Rb-Sr 矿物 系统 被 打开 后 ， 必 定 再 次 迎 来 矿物 系统 对 元 素 
活动 性 再 次 封闭 的 时 间 。 通 过 测定 不 同 矿物 系统 的 封闭 温度 ，Rb-Sr 年 龄 给 出 关于 变质 地 
体 冷却 历史 的 信息 。 这 由 Jager (1967) Al Jager (1973) 在 对 欧洲 中 部 阿尔 卑 斯 的 工作 
中 首先 揭示 出 来 。 

Jager 等 发 现在 围绕 中 阿尔 插 斯 外 部 的 低级 变质 岩 中 ， 海 西 期 的 Rb-Sr 年 龄 (> 200 
Ma) 在 黑 云 母 和 白云 母 中 都 得 以 保持 。 以 黑 硬 绿 泥 石 出 现 为 特征 的 较 高 变质 级 (Jager 等 
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认为 等 同 于 300 + 50°C 的 温度 ) ， 仅 测 得 35 一 40 Ma 的 黑 云 母 Rb-Sr 年 龄 。Jager 等 认为 这 
些 较 年 轻 的 黑 云 母 Rb-Sr 系统 在 Lepontine 变质 作用 的 高 峰 时 呈 开 放 状 态 。 他 们 认为 ， 使 
凌云 母 在 变质 作用 峰 期 开放 的 300C 的 温度 ， 对 应 于 更 高 峰 温 度 (如 在 中 部 十 字 石 等 变质 
RA, >500C) 后 ， 又 经 过 了 几 个 百 万 年 ， 时 钟 重 新 启动 。 换 名 话说 ，Jager 等 的 结论 是 
起 云母 Rb-Sr 系统 的 封闭 温度 为 300 土 50C 。 

由 稍 外 于 十 字 石 - 绿 泥 石 边界 的 白云 母 Rb-Sr 年 龄 的 首次 重新 启动 ， 类 似 地 限定 白云 
十 (日 云母 和 多 硅 白 云母 ) 的 封闭 温度 于 ($00+S0)C (Purdy 等 ，1976)。 然 而 ， 不 像 
股 云 母 ， 日 云母 在 封闭 温度 之 下 可 经 历 初 始 结晶 。 因 此 ， 即 使 是 从 阿尔 乍 斯 低级 变质 的 外 
rH LARK 35~ 40 Ma 的 年 龄 。 这 些 年 龄 被 认为 代表 着 变质 作用 峰 期 新 云母 的 增长 。 
这 使 得 日 云母 对 于 研究 后 造山 冷却 过 程 比 黑 云 母 成 为 更 不 可 靠 的 工具 。 

Jager 等 〈1967) 从 中 阿尔 插 斯 的 Simplon 和 Gotthard 地 区 获得 了 12 一 16 Ma 的 黑 云 
母 年 龄 。 该 结果 平均 比 共 生 的 白云 母 年轻 8 Ma。 首 先 在 白云 母 和 黑 云 母 封 闭 温度 之 间 
(200C ) 的 年 龄 差 导致 在 500 与 300C 间 的 冷却 速率 为 大 约 25C /Ma。 第 二 ， 在 300 到 
OC (现今 平均 表面 温度 ) 间 黑 云母 年 龄 给 出 的 冷却 速率 为 20 一 25C /Ma。 这 些 结果 除 以 
舍 计 的 地 热 梯度 (25~40T Am) 对 中 阿尔 卑 斯 可 计算 出 抬升 速率 在 0.5 一 1.0 km/Ma 之 
间 , 它 可 很 好 地 与 大 地 测量 获得 的 0.4 一 
0.8mm/a 的 现代 抬升 速率 相对 比 。 对 过 去 抬 五 
升 速率 的 更 新 计算 要 综合 使 用 Rb-Sr, K-Ar 
和 和 裂变 径 迹 冷却 年 龄 。 ie 

封闭 温度 也 能 根据 体 扩 散 过 程 的 温度 依 
赖 关 系 的 计算 加 以 测定 (Dodson, 1973; 
1970)。 理 想 地 ，Rb-Sr 系统 的 封闭 代表 着 从 
Rb 和 Sr 的 完全 活动 到 完全 不 活动 的 瞬间 过 
渡 。 在 快速 冷却 的 火成岩 体 中 ， 结 唱 过 程 非 
党 近似 于 此 理想 态 。 然 而 ， 在 缓慢 冷却 的 区 
域 变质 体 中 从 高 温 的 放射 成 因 %?Sr 由 扩散 从 
品格 中 逃逸 与 由 Rb 误 变 产生 得 一 样 快 ， 到 
“Sr 的 逃逸 可 忽略 不 计 的 低温 条 件 的 连续 过 
渡 (图 2-10)。 在 此 系统 中 ， 黑 云母 这 类 矿物 
的 表面 年 龄 89 相应 于 低温 8 Sr 增长 线 的 线性 
外 推 至 x 轴 。 矿 物 视 年 龄 时 的 系统 温度 定义 i 时 间 
为 矿物 的 封闭 温度 (Dodson，1973)。 该 封闭 
温度 依赖 于 冷却 速率 ， 因 为 冷却 越 缓慢 ， 子 ”图 2-10 表示 区 域 变质 事件 的 矿物 冷却 过 程 中 


体 产 物 可 能 出 现 部 分 丢失 的 时 间 就 越 长 ， 视 EM Sr 同位 聚 比值 随时 间 变 化 的 示意 图 
( 据 Dodson，1973) 
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ee ae ie P . l To 一 峰值 变质 温度 ; T. 一 封闭 温度 ; 
0 未 一 | 矿物 三 能 移 放射 成 Sr 的 流 ! 一 表面 封闭 年 龄 


O 表面 年 龄 ， 又 称 为 视 年 龄 、 表 观 年 龄 ， 指 由 同位 素 定年 获得 的 绝对 年 龄 ， 但 地 质 意义 未 确定 。 
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体 相 接触 ， 那 么 YSr 的 丢失 速率 取决 于 穿 过 一 定 大 小 晶 格 的 体 扩散 率 。 以 黑 云 母 为 例 ， 这 
种 扩散 以 平行 于 解 理 面 占 绝对 优势 而 不 是 垂直 解 理 。 假 定 服从 阿 伦 尼 乌 斯 定律 ，Dodson 
(1979) 对 0.7 mm 直径 的 黑 云 母 Rb-Sr 系统 计算 出 的 封闭 温度 (冷却 速率 为 30T Ma) 
为 300C 。 这 是 依据 黑 云 母 中 毛 扩 散 的 实验 研究 得 出 来 的 ， 因 为 两 个 元 素 被 认为 在 品格 中 
具 类 似 的 扩散 行为 。 

由 于 流体 使 Sr 活化 易 受 影响 增加 了 Sr 封闭 温度 解释 的 复杂 性 。 这 种 问题 对 于 握 并 不 
存在 ， 因 为 它 是 惰性 气体 。 因 此 , 氢 对 “ 热 年 代 学 ”的 研究 是 更 为 可 靠 的 工具 。 例 如 ,Harri- 
son 等 (1985) 认 为 氢 的 封闭 温度 是 不 依赖 于 颗粒 大 小 的 。 因 为 它 以 半径 为 大 约 0.2mm 的 
小 域 扩散 控制 。 他 们 也 测定 了 类 似 于 Dodson 计算 的 黑 云母 中 毛 的 实验 封闭 温度 。 因 此 ， 
这 种 有 力 的 证 据 现在 可 以 反 过 来 支持 Jager 原来 提出 的 黑 云母 300C 的 封闭 温度 。 

三 、 全 兰 开 放 系 统 








在 20 世纪 60~70 年 代 期 间 ，Rb-Sr 全 岩 法 被 广泛 用 于 火成岩 结 唱 年 龄 的 测定 。 但 是 
在 80 年 代 由 于 全 岩 开 放 系 统 行为 的 证 据 确凿 ， 而 失去 了 信和 度 。 例 如 ， 变 质地 体 中 的 Rb- 
Sr 等 时 线 能 得 到 好 的 线性 排列 ， 然 而 其 斜率 却 是 原 岩 与 变质 年 龄 的 无 意义 的 平均 。 此 问 
— 题 可 能 是 为 了 最 大 化 Rb/Sr 比值 范围 ， 需 要 
“区 域 性 采样 | ne 在 相当 大 的 地 理 范 围 内 取样 引起 的 。 挪 威 南 
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(Field 4, 1979a, b). 
FE JL Tr FAK AE E A M Arendal 3% op 
花 岗 宕 各 个 出 露点 采集 了 8 个 全 岩 样 品 。 它 
们 主要 得 到 大 约 为 1540 Ma 和 1060 Ma 的 两 
组 年 龄 。Field 和 Raheim (1979a) 将 较 老 的 
AE WE SE ESN ey CR OD TE ees BD A TT] , 
较 年 轻 的 确定 了 随后 低级 事件 的 年 龄 。 这 有 
可 能 与 穿 过 该 区 与 不 规则 分 布 的 军 裂 陆 有 关 
的 轻微 矿物 蚀 变 得 到 证 实 。 该 较 轻 年 龄 的 重 
新 启动 事件 落 在 该 区 未 变形 的 花岗岩 岩 席 
(1063+20) Ma 的 误差 范围 内 。 
j j 为 了 证 明 轻 微 扰动 对 片 麻 宕 区 区 域 采 样 
ai De 的 影响 ，Field 和 Raheim (1979b) 在 1km? 
的 范围 内 采集 了 8 个 样品 。 数 据 (图 2-11) 
形成 一 条 视 年 龄 为 (1259+26) Ma 的 良好 线 
性 排列 。 其 MSWD EX 1.58, =H E 2 H 
归 线 的 数据 离散 可 能 由 分 析 误 差 引 起 ,但 是 
还 没有 地 质证 据 证 明 该 事件 的 存在 。 因 此 ， 
图 2-11 由 一 系列 与 分 离 出 的 矿物 具 相 同 斜率 的 _Field 和 Raheim 将 线性 排列 归结 为 其 斜率 相 
梯形 排列 的 局 部 等 时 线 构成 的 挪威 Arendal 紫 苏 ”应 于 重新 启动 年 龄 (由 1035 Ma 的 矿物 等 时 
花岗岩 虚构 的 1259 MaRb-Sr 区 域 “ 等 时 线 ” SRE) 的 紧密 分 布 的 梯形 排列 。 因 为 每 个 
( 据 Field 和 Raheim, 1979b) 地 点 的 Rb/Sr 比值 变化 范围 小 (如 地 点 4, 
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图 2-11)， 位 于 每 条 次 级 等 时 线 上 的 样品 并 不 与 虚构 的 复合 “等 时 线 ” 偏 离 很 多 。 因 此 ， 
可 以 得 出 结论 : 在 Rb-Sr 系统 有 扰动 的 地 区 ， 在 得 出 区 域 地 质 年 代 解 释 之 前 ， 为 了 了 解 有 
关 组 分 的 活动 性 ， 有 必要 作 详 细 的 采样 研究 。 

在 细 粒 酸性 火山 宕 中 ， 即 使 是 较 低 级 的 变质 作用 ， 也 可 发 生 全 岩 开 放 系 统 的 行为 。 酸 
性 火山 岩 因 为 与 沉积 地 层 呈 整合 接触 ， 它 们 对 地 层 柱 绝对 年 龄 的 校正 引起 研究 者 的 注意 。 
它们 趋 于 巨大 的 和 可 变 的 Rb/Sr 比值 ， 因 此 得 到 好 的 等 时 线 。 然 而 ， 经 验 表 明 它 们 特别 
ATER BUA Sr。 英 格 兰 北部 Stockdale 流 纹 岩 提供 了 一 个 好 的 实例 。 

Stockdale 流 纹 岩 为 细 粒 、 市 状 流动 熔岩 ， 产 于 奥 陶 系 的 最 上 部 ， 认 为 其 生物 地 层 误 
差 小 于 0.5 Ma, Gale 等 (1979) 测定 了 16 个 点 的 全 岩 等 时 线 ， 得 到 MSWD = 1.92 的 
(421+3) Ma (20) 年 龄 。 他 们 认为 ， 由 于 数据 点 相对 较 少 ， 该 MSWD 值 可 归结 为 实验 
误差 。 因 此 ，421 Ma 可 能 代表 该 熔岩 的 喷发 时 间 。 然 而 ， 如 果 该 年 龄 是 正确 的 ， 将 要 求 
对 由 其 他 方法 确定 的 奥 陶 纪 年 表 作 大 量 修改 。 

McKerrow 等 (1980) 认为 ， 因 为 Stockdale 流 纹 岩层 位 于 具有 与 该 熔岩 其 他 部 分 
(421 Ma) 相同 年 龄 (424 土 18 Ma) 的 Shap 花岗岩 接触 带 内 ， 全 组 在 喷发 和 随后 的 埋藏 
过 程 中 可 能 被 某 热 液 事件 扰动 。Compston 等 (1982) 寻求 由 燃 宕 喷发 【从 McKerrow 等 
(1980) 估计 在 440 Ma) 后 的 重新 启动 事件 年 龄 来 解释 分 析 误 差 之 上 的 过 度 离 散 。 

一 条 理想 的 等 时 线 将 意味 着 完全 重新 启动 ， 但 明显 这 并 没有 出 现 。 在 395 Ma (Shap 
花岗岩 的 侵入 年 龄 ) 前 的 同位 素 比 值 在 假 等 时 线 上 作 图 (图 2-12) 可 评估 喷发 后 事件 引 
人 的 离散 。Compston 等 发 现 如 果 去 掉 具有 最 高 Rb/Sr 比值 的 4 个 样品 及 为 一 个 具有 判 常 
高 银 含 量 的 样品 (5 号 )， 那 么 所 有 其 他 样品 紧密 位 于 440 Ma 的 参考 线 。 事实 上 ， 通 过 其 
中 10 个 点 的 回归 得 到 最 小 (430 +7) Ma 的 年 龄 。 他 们 注意 到 4 个 采样 点 中 的 每 一 地 点 计 
算出 的 等 时 线 得 到 比 综合 数据 低 的 MSWB 值 。 该 证 据 告 诫 我 们 综合 数据 并 不 适合 构筑 单 
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图 2-12 英格兰 北部 Shap 花岗岩 侵 位 时 (395 Ma Bil) Stockdale 流 纹 岩 的 Rb-Sr 假 等 时 线 图 
( 据 Compston 等 ，1982 ) 
竖 线 区 以 外 的 样品 表明 可 能 具 Sr 开放 系统 行为 ; 不 同 的 采样 点 以 不 同 的 符号 加 以 区 分 
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根 等 时 线 ， 尽 管 具有 诱 人 的 精确 结果 。Compston 等 对 4 条 局 部 等 时 线 加 权 平 均 得 到 
(412+7) Ma 的 年 龄 并 解释 为 流 纹 岩 的 热 液 蚀 变 时 间 。 目 前 Rb-Sr 证 据 标 识 一 个 412 Ma 
的 真实 事件 的 年 龄 。 众 多 环境 中 开放 的 Rb-Sr 系统 证 据 令 人 怀疑 Rb-Sr 等 时 线 法 可 作为 火 
成 岩 结 晶 的 定年 工具 ， 由 其 他 方法 如 钳 石 U-Pb 法 (第 五 章 第 二 节 ) 来 完成 更 为 有 效 。 因 
此 ， 我 们 将 检查 沉积 岩 定 年 Rb-Sr 法 的 有 效 性 。 


第 三 节 沉积 岩 定 年 


沉积 岩 沉 积 时 间 的 绝对 年 龄 是 非常 重要 的 ， 但 确定 起 来 又 是 非常 困难 的 。 精 确 的 定年 
取决 于 同位 素 时 钟 的 完全 重新 启动 。 因 此 ， 沉 积 岩 的 Rb-Sr 定年 有 赖 于 在 该 岩石 中 Sr 同 
位 素 系统 在 沉积 或 早期 成 岩 阶 段 达 到 均一 化 ， 并 随后 保持 系统 封闭 直到 现今 的 假设 。 然 
而 ， 我 们 将 看 到 这 两 个 要 求 可 能 是 相互 排斥 的 。 

原理 上 ， 沉 积 岩 依 其 含 Rb 相 存在 的 性 质 可 分 为 两 组 。 外 来 CRI) 矿物 在 埋藏 变质 
作用 过 程 中 中 度 抵 抗 开 放 系 统 行为 ， 但 随 之 而 来 的 问题 是 继承 同位 素 特征 。 自 生 矿 物 是 直 
接 从 海水 沉淀 来 的 ， 因 此 ， 显 示 了 良好 的 初始 Sr 同位 素 均 一 人 化。 然而， 它们 在 埋藏 后 极 
易 重 结晶 并 可 能 不 保持 封闭 系统 。 

实际 上 ， 与 这 些 沉积 物 类 型 相关 的 两 种 不 同 的 定年 方法 已 趋 癌 合并 。 碎 悄 沉 积 岩 的 分 
析 已 转向 细 粒 、 儿 乎 完全 自生 的 矿物 (如 伊利 石 ) 的 分 析 ， 以 避免 雄 悄 组 分 的 影响 。 相 及 
的 是 ， 自 生 矿 物 的 分 析 已 集中 在 次 自生 矿物 海 绿 石上 ， 因 为 真正 的 自生 含 RBAN WM 
埋藏 变质 作用 过 于 易 受 影响 以 致 不 能 成 为 地 质 时 计 a 

—, RA 

E Rb 碎 导 矿物 〈 云 母 、 钾 长 石 了 业主 矿物 等 方 了 预计 可 含有 继承 的 放射 成 因 Sro A 
此 ， 这 些 矿 物 的 测 年 将 给 出 沉积 物 组 分 源 区 年 龄 的 平均 值 : 然而 ,* 如 果 取 足够 细 的 页 岩 样 
品 ， 看 起 来 其 组 成 矿物 〈 主 要 是 伊利 石 ) 常常 在 沉积 后 的 成 岩 过 程 中 遭受 了 大 量 的 Sr 交 
换 。 在 此 条 件 下 ， 它 们 可 能 在 沉积 后 不 久 就 变 成 几乎 均一 的 初始 Sr 同位 素 组 成 ， 因 此 保 
持 有 效 地 封闭 系统 直到 现今 。 

Compston 和 Pidgeon(1962) 开 创 了 页 岩 全 岩 的 Rb-Sr 定年 ,并 发 现 一 些 条 件 下 (如 东南 
澳大利亚 的 State Circle 页 岩 ) 与 上 述 条 件 极 其 相近 。 而 在 其 他 一 些 条 件 下 (如 西 澳大利亚 
的 Cardup 页 岩 ) 保持 着 总 继承 ”Sr 和 sr 的 变化 ,不 能 计算 出 有 意义 的 年 龄 。Compston 和 
Pidgeon 将 此 归结 为 未 分 解 的 碎 导 云母 (可 能 是 绢 云母 ) 引 起 的 。 相 反 的 是 ,Cardup 单元 中 
的 碳 质 页 岩 含有 少 得 多 的 碎 届 云母 ,尝试 着 单独 处 理 给 出 了 660 Ma 的 沉积 年 龄 。 

近来 对 页 岩 定年 的 一 些 研究 寻求 通过 分 析 分 离 出 的 粘土 矿物 来 避 倪 雄 悄 云母 和 长 石 的 
污染 问题 ， 其 纯度 用 x 射线 衍射 检查 。 伊 利 石 的 x 射线 衍射 分 析 也 能 得 到 被 测定 员 宕 中 
粘土 矿物 的 性 质 和 起 源 。 

“伊利 石 结晶 度 指 数 ”被 定义 为 其 半 高 时 的 (001) xz 射线 衍射 峰 的 宽度 。 一 个 良好 疆 
晶 的 伊利 石 ， 以 相对 高 温 的 历史 为 特征 ， 具 尖峰 ， 因 此 具有 低 的 指数 ; 而 低温 伊利 石 是 更 
无 序 的 ， 为 具 大 指数 的 不 规则 峰 。 除 此 判别 之 外 ， 伊 利 石 还 具有 高 温 (2M) 和 低温 
(1M) 多 形 ， 可 由 r 射线 衍射 加 以 区 分 。 具 大 结晶 度 指数 的 “1M” 伊 利 石 是 这 积 -RAE 
域 中 低温 生长 和 重 结晶 的 特征 ; 而 具有 小 的 结晶 度 指 数 的 “2M” 伊 利 石 沸石 相 是 更 高 级 
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变质 作用 的 温度 指示 。 后 者 反映 了 碎 悄 组 分 或 成 岩 后 的 变质 作用 。 
来 自 毛 里 塔 尼 亚 (西非 ) 的 前 寒 武 纪 页 
岩 的 全 岩 和 粘土 矿物 的 Rb-Sr 分 析 对 比如 图 0"86 
2-13 所 示 〈Clauer，1979)。 分 析 了 4 个 粘土 og 
部 分 ， 包括 蒙 脱 石和 结晶 度 指数 超过 6 ( 非 多 
常 低级 变质 作用 以 指数 低 于 5.75 为 特征 ) 的 入 
1M 多 形 伊利 石 。 这 些 与 相 组 合 的 白云 石 共立 on 
线形 成 一 条 线性 排列 ， 其 年 龄 为 (860 + 35) 
Ma， 初 始 比 值 为 0.7088， 是 前 寒 武 纪 海水 的 OO 2 4 6 8 I 1 1 
特征 。x 射线 衍射 分 析 表 明 ， 没 有 碎 悄 长 石 ES 
的 全 岩 样 品 (4) 也 位 于 等 时 线 上 ， 但 含有 微 图 2-13 毛里塔尼亚 页 岩 Rb-Sr 等 时 线 





量 微 斜 长 石 的 全 宕 样品 (2 3) 位 于 等 时 线 ( 据 Clauer，1979 ) 
稍 偏 上 方 ， 而 一 个 含有 15% 微 斜 长 石 的 样品 全 页 岩 全 岩 ; @ 分 离 出 的 伊利 石 


要 TOA "I sin, DERRER AEE hi 
(1) 则 远离 等 时 线 。 从 该 实例 看 ， 页 岩 全 岩 a 


Rb-Sr 等 时 线 并 不 是 一 种 可 靠 的 时 针 ， 但 分 离 出 的 伊利 石 的 分 析 可 给 出 有 意义 的 成 宕 或 低 
级 变质 作用 的 年 龄 。 然 而 ， 碎 展 组 分 可 能 没有 完全 从 伊利 石 部 分 中 除去 总 是 危险 的 。 此 问 
题 的 重要 实例 是 震 且 纪 一 寒 武 纪 边 界 的 定年 。 

THE], BAAR 〈 最 年 轻 的 前 寒 武 系 ) ARAUA RAER, FIRR RREH H 
显 连续 的 富 化 石 黑色 页 岩 系 。 如 果 可 以 得 到 可 靠 的 沉积 或 早期 成 岩 年 龄 ， 页 兰 的 Rb-Sr 分 
析 将 是 非常 方便 的 定年 方法 。Cowie 和 Johnson (1985) 及 Odin (1985) 总 结 的 一 些 结 
果 如 表 2-1 的 左 列 所 示 。 它 们 看 起 来 文 持 寒 武 系 底 部 大 约 为 600 Mattia. Ail, RE 
南部 Ercall 花 岗 斑 岩 给 出 要 年 轻 得 多 的 证 据 s BR aS RR A ee FRR 
虫 的 石英 岩 (Cope 等 ，1987)。Patchétt 4 (1980) 对 此 花 岗 斑 岩 获 得 了 统计 学 完美 的 
(MSWD=0.97) (533 土 13) Ma (20) Rb-Sr 全 岩 年 龄 ， 他 们 解释 为 侵入 年 龄 。 


表 2-1 长 江 三 峡 页 岩 的 全 岩 、 粗 粘土 (£71), At ( 右 列 ) 单 矿物 的 年 龄 数据 (Ma) 














HARER AL 
5737 (Rb-Sr, >1.5ym) 
613+23 (Rb-Sr) 
568 + 12 (U-Pb 24 ) 
572414 (Rb-Sr 27) 435~415 (Rb-Sr, < lum) 
5704 (Rb-Sr) 
574 +20 (Rb-Sr) 565 ~ 490 (Rb-Sr) 
602 + 15 (Rb-Sr, K2 1 .Spm) 460 +9 (Rb-Sr, < 1pm) 
F€ 2 — AE A 20 Hh Fee FR 
614+ 18 (Rb-Sr, >1.5pm) 
700 +5 (Rb-Sr, >1.5um) 580 + 25 (Rb-Sr, < lum) 
691 +29 (Rb-Sr) 
580 ~ 420 (Rb-Sr, >1.5um) 
727 =9 (Rb-Sr, >1.5um) 460 ~ 340 (Rb-Sr, < 1pm) 


728 +27 (Rb-Sr) 500 ~ 360 (Rb-Sr, < 1pm) 
608 + 15 (Rb-Sr, >1.5pm) | 


( 据 Dickin, 1995) 
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在 审视 寒 武 系 底部 的 这 些 年 龄 矛盾 中 ，Rb-Ssr 页 岩 数据 必须 非常 仔细 地 加 以 审查 以 判 
断 它 的 可 靠 性 。 从 扬子 北 中 部 三 峡 地 区 Rb-Sr 全 岩 与 全 岩 U-Pb (Pb Pb- 人 UPpb 
57Ph PPh? UA" Ph) 等 时 线 年 龄 的 良好 吻合 ，Zhang 等 (1984) 认为 ， 因 在 沉积 和 
成 岩 过 程 中 测 年 的 同位 素 均一 化 ， 这 些 结果 是 真实 的 。 这 是 因为 Rb-Sr 系统 是 依据 无 机 组 
分 ， 而 U-Pb 系统 大 部 分 是 依据 页 岩 中 的 有 机 组 分 。 | 

Zhang 等 为 了 去 除 继承 组 分 也 利用 了 伊利 石 结 唱 度 指数 。 然 而 ， 细 和 粒 组 分 的 分 析 ( 表 
2-1 右 列 ) 总 是 给 出 较 全 岩 或 粗 粒 部 分 低 的 年 龄 。 这 表明 沉积 后 的 成 岩 事 件 在 某 个 时 候 影 
响 了 岩石 ， 因 此 ， 表 2-1 左 列 的 数据 可 能 是 继承 的 与 放射 成 因 的 混合 年 龄 ， 而 不 是 沉积 年 
龄 。 

该 解释 由 最 近 对 摩洛哥 、 中 国 、 西 伯 利 亚 接 近 乱 武 系 底部 的 凝 灰 宕 和 斑 脱 宕 的 错 石 
U-Pb 的 定年 得 到 支持 。 它 们 证 实 了 接近 540 Ma 的 年 轻 的 边界 年 龄 (Compston 等 ，1990; 
Bowring 等 ，1993)。 因 此 ， 页 宕 的 Rb-Sr 定年 不 能 认为 是 测定 沉积 崖 沉积 事件 年 龄 的 可 
靠 技术 。 

=. BRA 

海 绿 石 由 于 其 高 的 Rb SH. DPS Ea Ate, ET RRM EUA 
龄 的 可 能 性 。 海 绿 石 类 似 于 伊利 石 ， 是 最 易 以 宏观 球状 体 出 现 的 云母 类 矿物 。 它 们 可 能 是 
由 与 排泄 物 球体 的 有 机 质 相 混合 的 、 非 常 细 的 精 土 矿物 前 映 蚀 变形 成 的 。 在 海洋 环境 中 海 
绿 石 形成 于 近 沉 积 物 -水 界面 。 然 而 ， 通 过 研究 现今 海底 球体 ，Odin 和 Dodson 已 证 明 
“ 海 绿 石化 ”是 一 个 缓慢 的 过 程 ， 可 能 需要 几 十 万 年 才能 完成 。 在 此 过 程 中 ， 球体 的 钾 含 

量 增加 ， 这 也 因此 被 用 来 监测 球体 的 成 熟化 。 
全 新 世 海 绿 石 的 Rb-Sr 分 析 (Clauer =, 
1992) 表明 ， 锡 同位 素 与 海水 的 乎 街 当 钾 合 
400 EI% BMA AR EAA h Rb-Sr- EK ia E 
SEA TT AY UL AR HT REK ER EJA R A ET 
计算 出 球体 的 Sr 模式 年 龄 。 零 年 龄 的 球体 ， 
on 由 于 碎 导 矿物 相 中 含有 大 量 的 锯 ， 具 有 高 的 
WERF., Am, ERRA, BRES 
水 均一 化 在 完全 平衡 的 球体 中 模式 年 龄 降 为 
零 (图 2-14)。 为 了 选择 仅仅 完全 成 熟 的 测 年 
` H, A, ERA E S Ea T E T i 
100 选 依据 。 
白垩 纪 及 更 年 轻 的 海 绿 石和 常常 得 到 与 其 
@ 他 测定 方法 一 致 的 年 龄 (如 Harris, 1976). 








500 








200 


表面 年 龄 /Ma 


"0 7 6 8 但 古生代 的 海 绿 石 通常 给 出 比 预期 值 低 
和 10% ~20% 的 年 龄 。 早 期 研究 者 (如 Hurley 

图 2.14 ”全 新 世 ( 零 年 龄 ) WRG 等 ，1960) 将 这 归结 为 成 宕 过 程 中 KK 和 Rb 
Rb-Sr 模式 年 龄 与 K 含量 的 图 数 关 系 的 沉积 后 吸收 。 然 而 ，Morton 和 Long 
( 据 Clauer 等 ，1992) (1980) 将 年 轻 的 年 龄 归结 为 由 某 种 形式 与 特 
Sel eas 环 卤水 的 离子 交换 过 程 ， 使 ”Sr 从 粘土 矿物 
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品格 的 可 扩张 层 中 丢失 。 

Morton 和 Long 根据 假定 的 沉积 时 的 海水 %SrAeSr 初始 比值 计算 了 一 系列 的 海 绿 石 单 
下 物 的 模式 年 龄 。 他 们 证 明 在 一 些 情 况 下 ， 错 误 的 海 绿 石 模 式 年 龄 能 由 醋酸 铵 的 淋 洗 而 增 
高 至 近 地 层 年 龄 。 这 被 认为 是 从 晶 格 可 扩张 层 中 除去 了 过 量 松散 结合 的 Rb。 相 比 之 下 ， 
用 酷 酸 、 盐 酸 等 淋 洗 ， 对 海 绿 石 的 年 龄 具 不 可 预测 的 影响 ， 可 能 是 由 于 除去 了 一 些 紧密 结 
合 的 Sr。 


第 四 节 海水 演化 


生物 成 因 的 碳酸 盐 满 足 沉 积 物 测 年 工具 所 要 求 条 件 中 的 两 个 :相当 耐 成 岩 蚀 变 ， 由 于 
它们 直接 由 有 机 体 从 海水 分 离 出 来 ， 不 含 碎 悄 组 分 。 遗 憾 的 是 ， 碳 酸 盐 极 少 的 Rb 含量 排 
除了 通常 Rb-Sr 测 年 方法 的 应 用 。 然 而 ， 海 水 Sr 同位 素 演化 路 径 的 校正 使 得 碳酸 盐 的 初 
WaS Sr Sr 同位 素 比值 被 间接 用 作 测 年 工具 。 

—, HAs 

Noy EE 7K EER MR ZH GY) BR BIB 8 BI] Wickman (1948)。 他 认为 ,地质 时 间 内 地 壳 岩 
石 中 ”Rb 向 ”Sr 的 衰变 及 随后 由 侵蚀 作用 释放 到 水 圈 中 ， 在 过 去 3Ga A Be 7k RA Ai 
系 组 成 增加 25%a 该 模式 由 Gast (1955) 作证 明 ， 他 分 析 了 不 同时 代 的 碳酸 盐 以 作为 地 
质 时 间 内 特征 化 海水 演化 的 工具 。 他 发 现任 何 自然 变化 与 那个 时 代 相 关 的 ”SrA%Sr 分 析 的 
分 析 误 差 在 同一 个 数量 级 上 ( 约 0.004), 因此 ， 否决 了 Wickman 的 模式 。 明 显 地 ， 
Wickman 所 假定 的 地 壳 Rb/Sr 比值 是 高 估 的 。 

海水 乌 同 位 系 随 时 间 变 化 的 实际 分 辨 所 需要 的 更 精确 质谱 计 等 待 了 15 年 。Peterman 
等 (1970) 以 一 个 数量 级 改进 到 0.0005 626), WETTRE RREH TI SrA Sr 组 成 。 
他 们 发 现 总 的 0.0022 (4 倍 分 析 误 差 ) 同位 系 范 围 ， 这 是 使 用 早期 设备 时 不 可 能 发 现 的 。 
Peterman 等 的 证 明 与 Wickman 的 预测 相反 ， 在 古生代 期 间 海 水 的 Sr 同位 素 比 值 实 际 上 减 
小 了 ， 在 它 迅 速 上 升 到 现今 最 大 值 之 前 在 中 生 代 达到 最 小 值 。 

为 了 避免 沉积 后 蚀 变 的 影响 ，Peterman 等 曙 除 了 任何 重 结晶 的 壳 体 物质 。 他 们 认为 
重 绪 品 能 辨认 出 来 。 基 质 与 未 重 绪 品 客体 间 的 Sr 交换 的 可 能 性 是 不 可 能 由 同一 层 位 中 不 
同 壳 体 间 的 只好 成 分 吻合 来 实现 的 ， 而 是 使 用 了 软体 动物 的 混合 物 ( 箭 石 、 双 壳 贝 和 腕 足 
类 )。 因 为 现在 在 这 些 类 之 间 没 有 看 到 变化 ， 一 般 认 为 ， 这 些 软体 动物 与 化 石 具有 相同 的 
行为 方式 。 

Dasch 和 Biscaye (1971) 及 Veizer 和 Compston (1974) 从 不 同类 型 的 样品 物质 中 收 
集 了 另外 的 数据 。Dasch 和 Biscaye 487 T BE 2c SUE RI AFL. Veizer 和 Comp- 
ston 研究 了 沉积 碳酸 盐 〈 换 名 话说 是 非 化 石 碳酸 盐 ) 以 证 实 海水 Sr 同位 素 比 值 测定 的 可 
徘 性 。 两 者 的 研究 部 发 现 与 Peterman 等 的 数据 总 体 上 是 吻合 的 。 这 表明 海水 Sr 的 全 球 均 
一 化 ， 可 能 是 与 海水 的 平均 混合 时 间 相 比 (大 约 1.6 Ma)、 由 Sr 在 海水 中 非常 长 的 存留 
时 间 造 成 的 (大 约 2.5 Ma, Hodell 等 ，1990)。 然 而 ，Veizer 和 Compston 认识 到 沉积 碳酸 
盐 更 易于 与 筷 际 水 发 生 沉 积 后 的 交换 。 他 们 认为 ， 因 为 碎 悄 颗粒 通常 具有 放射 成 因 Sr 的 
同位 泰 特征 ， 沉 积 后 的 交换 通常 预期 是 增高 ”SrA%Sr 比值 。 因 此 ， 在 任何 时 候 发 现 的 最 低 
Sr 同位 素 比 人 最 可 靠 的 指示 是 当时 海水 的 成 分 特征 。 
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而 碳酸 盐 全 岩 的 分 析 对 沉积 后 过 程 给 出 
更 少 的 限制 ， 但 它 提供 了 更 多 的 取样 机 会 ， 
且 对 前 寒 武 纪 碳酸 盐 的 研究 是 最 基本 的 。 利 
用 上 述 原 理 ，Veizer 和 Compston (1976) 
对 前 寒 武 纪 海 水 的 Sr 同位 素 演化 进行 了 大 
范围 研究 。 他 们 发 现 了 太古 宙 碳 酸 盐 中 均一 
的 非 放 射 成 因 的 Sr 同位 素 比 值 ， 其 值 仅 稍 
ETER Eibs (图 2-1$)。 然 而 ， 在 元 十 
宙 期 间 Sr 同位 素 比 值 明显 增高 ， 在 早 寒 武 
地 达到 类 似 于 现今 成 分 的 最 大 值 。 
图 2-15 过 去 3.5Ga 期 间 海洋 碳酸 盐 的 Sr 同位 素 组 成 海水 Sr 数据 的 主要 扩展 是 Burke 等 完 
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0.716 


N( STN Sr) 


0.705 











ee ee 成 的 〈1982)。 他 们 提供 了 786 个 海洋 碳酸 
据 此 推断 出 海水 的 Sr 同位 素 演化 (阴影 区 ) FANN 磷酸 盐 和 蒸发 盐 的 同位 素 分 析 数 据 ， 很 


THES TREERNE m Æt (图 2-16)。 随 后 Derry 等 (1989 ) 、Asmerom 等 
(1991) 及 Kaufman 等 (1993) 的 研究 将 此 曲线 扩展 到 新 元 古代 。 这 些 研 究 主要 是 全 岩 碳 
酸 盐 ， 这 些 碳酸 盐 易 于 在 沉积 后 的 蚀 变 中 被 含 Sr 流体 污染 。Burke 等 用 盐酸 或 硝酸 溶解 
他 们 的 样品 。 这 也 许 是 为 什么 他 们 的 许多 样品 漂移 到 数据 下 限 (海水 Sr 的 最 佳 估 计 ) 以 
上 的 放射 成 因 组 成 中 的 原因 。 后 来 的 有 关 前 寒 武 世 海水 演化 的 文章 中 介绍 ， 总 碳酸 盐 用 稀 
醋酸 溶解 以 减少 具 放 射 成 因 Sr 的 一 些 相 的 污染 ; 
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图 2-16 显 生 宣 碳酸 盐 的 Sr 同位 素数 据 
( 据 Burke 等 ，1982 ) 
实 线 表示 绝 大 多 数 数 据 的 下 限 ， 最 可 能 代表 着 海水 的 Sr 组 成 


在 Burke 等 (1982) 的 大 范围 研究 之 后 ， 随 后 的 研究 专 于 改进 小 段 曲 线 的 精度 。 这 要 
求 在 分 析 前 物质 所 在 层 位 已 很 好 地 测定 了 年 龄 ， 且 仔细 地 排除 了 沉积 后 蚀 变 。 上 古生代 宕 石 
中 ， 这 种 排除 用 化 学 法 是 最 成 功 的 。Brand 和 Veizer (1980) WEH, 碳酸 盐 的 开放 系统 成 
岩 作 用 伴随 着 Sr/Ca 比值 的 降低 和 Mn 含量 的 增高 (图 2-17)。 然 而 ， 宦 Mn 方解石 可 由 
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阴极 发 光 探 测 出 。 因 此 ， 在 样品 分 析 前 受到 人 刨 变 的 索 体 可 以 吻 除 。Popp (1986) 证 明 ， 
以 这 种 方式 准备 的 腊 足 类 充 体 样品 比 全 岩 碳酸 盐 (通常 被 放射 成 因 Sr 污染 ) PAE FE 
(有 时 被 非 放 射 成 因 Sr 污染 ) 能 给 出 更 可 徘 的 结果 。 
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图 2-17 碳酸 盐 成 岩 蚀 变 过 程 中 发 生 的 标志 性 化 学 变化 
( 据 Brand 和 Veizer, 1980) 
定形 代表 初始 区 


深海 外 探 宕 心 物质 的 采集 采用 两 种 不 同 的 途径 。DePaolo (1986) 研究 了 单个 达到 早 
中 新 世 的 DSDP 筷 ， 通 过 所 有 样品 的 重复 分 析 来 改进 分 析 精 度 。 在 他 这 种 方法 中 ， 有 了 筷 忠 
化 石 软 泥 由 洗 过 的 全 宕 样品 的 直接 酯 酸 淋 洗 来 分 析 。 为 了 测定 原始 海水 成 分 ， 这 要 求 校 正 
沉积 后 的 交换 。 这 种 校正 是 依据 了 筷 际 水 的 分 析 。 然 而 ， 从 碳酸 盐 部 分 其 孔隙 水 在 SrAsSr 
比值 上 显示 相当 小 的 变化 〈< 0.0001)， 且 发 现 其 Sr 含量 也 低 一 个 数量 级 (Richter 和 De- 
Paolo, 1987) 分 析 ， 认 为 Sr 交换 的 校正 小 于 质谱 重 现 性 。 

在 男 一 种 方法 中 (Hess 等 ，1986), 分 析 手 挑 的 全 部 有 了 筷 虫 试 样 。 使 用 扫描 电镜 
(SEM) 和 元 素 变 化 《如 Mn 和 Sr 含量 ) KIRKEE, K 2-18 显示 了 来 自 8 个 部 分 
重合 的 DSDP 剖面 的 数据 。 看 起 来 轻微 离散 ， 但 其 中 许多 是 由 分 析 误 差 引 起 的 而 不 是 成 罕 
效应 。 从 两 个 地 点 选择 的 样品 中 ， 了 筷 际 水 具有 非常 类 似 于 有 了 筷 虫 的 同位 素 比 值 。 在 其 他 地 
点 ， 了 扎 际 水 有 具 舟 多 的 放射 成 因 急 ， 但 没有 证 据 表 明 有 了 筷 忠 的 数据 受到 影响 。 大 多 数 随后 的 
研究 也 采用 手 挑 的 有 孔 虫 。 因 为 现在 对 于 精确 分 析 仅 需 小 于 50ng 的 Sr， 几 个 甚至 单个 的 
有 了 乱 虫 就 够 了 。 男 外 要 注意 的 是 ，Martin 和 Macdougall (1991) 还 能 破 开 大 的 白垩 纪 有 乱 
虫 用 SEM 检查 它们 内 部 方解石 的 生长 。 

高 精度 海水 Sr 同位 素 演化 曲线 能 用 作 地 层 测 年 的 工具 ， 对 于 快速 的 Sr 同位 素 演化 期 
间 其 精度 (保守 估计 ) 优 于 0.5 Ma， 但 在 慢 速 同位 素 演 化 期 间 其 精度 差 至 2 Ma。 该 精度 
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图 2-18 DSDP 钴 孔 中 有 和 孔 虫 Sr 同位 素 比 值 对 年 龄 图 解 
(FE Hess , 1986) 
以 符号 形状 加 以 区 分 ; 实心 与 十 字形 代表 最 可 徘 的 数据 ， 空 心 符号 可 能 稍 有 扰动 


无 法 与 白垩 纪 一 第 三 纪 期 间 的 生物 地 层 测 年 相 比 ， 但 对 无 化 石 第 了 筷 剖面 的 校正 是 有 用 的 
(如 Rundberg 等 ，1989)。 男 外 的 应 用 是 铁 镭 完 的 定年 ~-(Ingram 等 , A990) 

Hess (1986) 在 其 数据 中 的 二 个 有 趣 发 现 是 ,在 白垩 纪 生 第 三 纪 边 界 的 海水 Sr 同 
位 素 比 值 的 峰值 (图 2-19)。Macdougall (1988) 认为 ， 陨 石 通过 大 气 的 冲击 加 热 引 起 大 
规模 的 氮 氧 化 物产 生 ， 因 此 ， 产 生 的 酸雨 通过 化 学 风化 释放 大 量 的 放射 成 因 的 Sr 进入 水 
Fal o 

二 、 通 量 模 拟 

Faure (1965) 建立 了 海水 Sr 同位 素 组 成 的 第 一 模式 以 解释 现今 北大 西洋 海水 的 
Sr 同位 素 比 值 。 他 们 认为 ， 在 年 轻 火 山 岩 的 非 放 射 成 因 Sr、 地 壳 岩 石 的 放射 成 因 Sr 侵蚀 
与 碳酸 盐 侵 蚀 的 中 间 成 分 Sr 的 供给 之 间 存 在 平衡 。 该 模式 被 Peterman 等 〈1970) 用 来 解 
释 显 生 宙 期 间 海水 Sr 同位 素 的 下 降 。Armstrong (1971) 补充 了 该 模式 ， 认 为 石炭 纪 一 第 
三 纪 期 间 海 水 Sr 同位 素 比 值 的 峰值 是 由 于 增强 的 具有 较 高 “Sr 含量 的 古老 地 盾 的 冰川 侵 
蚀 作用 而 形成 (图 2-20)。 然 而 ， 该 模式 的 其 他 方面 则 大 部 分 保持 着 未 受 挑 战 。 

模拟 海水 Sr 演化 的 主要 进展 是 ，Spooner (1976) 提出 非 放射 成 因 Sr Mie Sat 
岩 地 过 的 洋 底 热 液 交换 ， 而 不 是 与 基 性 岩石 的 大 陆 侵蚀 有 关 。Spooner 计算 了 热 液 通 量 必 
须 是 6 倍 于 河水 的 Sr 通 量 。 然 而 ， 这 是 根据 径流 (0.716) 和 热 液 缓冲 水 (0.708) 的 高 
估 的 同位 素 成 分 。 随 后 来 自 东 太 平 洋 Rise 的 热 液 通道 水 的 分 析 表 明 ， 其 具 低 得 多 的 放射 
成 因 组 成 (Albarede 等 ，1981) 。Alibarede 等 估计 热 液 循环 的 Sr 通 量 由 于 是 大 陆 径 流 比 此 
通 量 低 1/4。 该 模式 预示 径流 的 平均 Sr 同位 素 成 分 在 0.710~0.711 之 间 ， 与 主要 河流 
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0.7077 0.7078 0.7079 
NE SYN Sr) 


图 2:19 4 个 具 类 似 年 龄 显著 分 隔 的 DSDP Ab PAILT SrA Sr 比值 图 解 
(HE Martin 和 Macdougall, 1991) 
以 条 同 的 符号 加 以 区 分 ， 绝 对 年 龄 由 相对 于 开 一 工 界 线 
的 沉积 速率 加 以 估计 ， 其 位 置 由 化 石 分 类 接近 完全 改变 加 以 确定 


NSryNCSr ) 





年 龄 /Ma 


图 2-20 冰 几 -侵蚀 模式 解释 Peterman 等 的 海水 Sr 演化 曲线 的 说 明 
( 据 Armstrong，1971) 


(如 亚 蕊 孙 河 ) 的 通 量 很 好 吻合 (Brass, 1976). 
Palmer 和 Edmond (1989) 进一步 精炼 了 这 些 计算 ， 他们 测定 了 Sr 的 收入 和 热 液 通 


道 流体 及 大 多 数 世 界 主要 河流 的 同位 素 组 成 。 后 者 表明 同位 素 比 值 与 浓度 间 显 示 反 相关 天 
系 (图 2.21a) ， 这 是 由 于 硅 酸 盐 风 化 的 放射 成 内 Sr 与 碳酸 盐 风 化 的 较 少 放射 成 因 Sr 混合 


的 结果 。 印 度 恒 河 和 中 印 边界 的 雅鲁藏布江 ， 流 过 喜马拉雅 抬升 区 ， 离 开 总 趋势 。 然 击 ， 
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在 恒 河 的 汇 水 盆地 内 ， 其 支流 本 身 显示 出 混合 线 ， 尽 管 表现 出 比 其 他 河流 更 陡 的 斜率 (图 
2-21b)。 总 之 ，Palmer 和 Edmond 的 全 部 数据 导出 每 年 估计 的 全 球 河流 收入 为 3.3x 10" 
mol, HTSA Sr 比值 为 0.7119， 洋 消 热 液 Sr 通 量 大 约 为 河流 的 一 半 ， 其 89Sr/assr 比值 为 
0.7035. 





l/ws{um/L} 1/ws,(uum/L) 


图 2-21 Sr 同位素 比值 对 Sr 含量 的 倒数 图 解 
( 据 Palmer 和 Edmond, 1989) 
a 一 址 界 主 要 河流 ( 星 号 代表 全 球 平均 值 ); b 一 恒 河 的 支流 


认识 到 河流 与 热 液 通 量 的 竞争 ， 便 引出 
n ee” 了 2 了 它们 态 样 随时 间 相 互 作用 引起 海水 同位 素 


60 


= 比值 的 变化 的 问题 。Spooner (1976) 假定 热 
液 Sr 通 量 全 部 时 间 保 持 相 当 恒 定 。 他 将 上 自 日 
亚 纪 开始 的 ”SrAesr 比值 的 增加 主要 归结 ; 


las 
So 





过 去 85 Ma 间 大 陆 骏 种 面积 CA th EE 
流 ) 的 增加 (图 2-22)。 相 反 的 是 ，Albarede 
等 (1981) 认为 ， 从 中 生 代 开始 的 近 4 倍 高 
AEP EE Sr 交换 通 量 比 大 陆 径 流通 量 增 高 更 
重要 。 然 而 ， 这 两 个 因素 要 分 开 是 困难 的 ， 
因为 它们 结合 在 一 起 成 为 一 个 系统 。 扩 张 速 
率 的 下 降 引 起 洋 中 肴 塌陷， 结果 海平 面 下 降 ， 
0.7075 0.7080 0.7085 0.7090 因此 ， 随 着 海水 热 液 缓冲 的 减少 ， K fit a Bt 
MEKE SON Sr) 面积 增 大 。 

Dia (1992) 说 明了 海水 Sr 同位 系 比 

图 222 过 去 85 Ma 期间 海水 Sr 同位素。 值 更 精细 尺度 上 的 变化 。 通 过 分 析 来 自 深 太 


海水 淹没 的 陆地 表面 比例 /% 


© 


ARANEERKAMT IRERE 平 洋 岩 心中 的 浮游 有 孔 虫 ,这些 研究 者 发 现 
(4% Spooner, 1976) re 一 | fo. se 
oe ee 具 时 间 常 数 仅 0.1 Ma 的 Sr 同位 素 变化 ， 与 


44 


ASr (208) 


f 
Fa 
-æ 


a 
t* 
i 
i 

i 
i] 
1 
l 
I 


5'°O/%o 


ASTERE/ ] 0 





年 龄 /Ma 


过 去 0.3 Ma 期 间 浮 游 有 孔 虫 相对 于 现今 的 Sr 同位 素 比 值 图 解 
( 据 Dia 等 ，1992 ) 
Sr 同位 素 比 值 随时 间 增 加 的 长 期 趋势 已 从 这 些 数据 中 扣除 ; 
虚线 表示 同一 岩心 中 的 氧 同 位 素数 据 


图 2-23 





来 自 相 同 岩心 的 氧 同位 素 记 录 相 匹配 (图 2-23)。 一 般 认 为 后 者 的 变化 是 气候 旋回 性 变化 
的 产物 。 因 为 这 些 变化 远 远 短 于 海洋 中 Sr 的 2.5 Ma 的 存留 时 间 ， 它们 必 征 反映 了 非 平 衡 
效应 。Dia 等 认为 它们 由 河流 Sr 通 量 50% 的 数量 级 变化 〈 具 恒定 同位 泰 比值) 或 者 是 河 
水 中 平均 ”SrAeSr 比值 等 于 0.0005 的 变化 (恒定 Sr 通 量 ) 产生 的 。 他 们 认为 后 一 种 可 能 
性 可 由 对 应 于 气候 变化 的 喜马拉雅 江水 型 式 的 变动 达到 4 
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第 二 全 Sm-Nd 法 


Sm 是 具有 7 个 天 然 同位 素 的 稀土 元 素 。 其 中 人 Sm、 人 Sm All Sm 都 是 放射 性 的 ， 
但 后 两 个 半衰期 非常 长 (大约 10%a)， 以 致 在 宇宙 学 的 时 间 间 隔 上 (10a) 都 不 能 产生 
I44Nd 和 二 Nd 子 体 同 位 素 可 测量 的 变化 。 然 而 ，““Snm 的 半衰期 (106 Ga) 足够 短 可 产生 
小 的 、 但 在 几 百 万 年 期 间 在 Nd 丰 度 上 可 测量 的 差别 。 因 此 ， 提 供 了 Sm-Nd 测 年 法 的 基 
础 。 此 半衰期 ， 等 同 于 衰变 常数 为 6.54 X10 -a 上， 是 几 个 测定 的 加 权 平 均 ， 并 得 到 与 
U-Pb 定年 一 致 的 年 龄 〈《Lugmair 等 ，1978 ) 。 

Sm 的 男 一 个 同位 素 ，!*Sm， 非 天 然 产 出 ,但 有 较 长 的 半衰期 (103 Ma)。 在 早期 地 
球 历 史上 如 果 Sm/Nd 发 生 了 分 馏 ， 在 Sm 核 合 成 的 几 百 万 年 的 时 间 内 ， 就 可 能 产生 子 体 
产物 ! 人 YNd 的 让 度 变 化 。 这 种 变化 在 Angra dos Reis 无 球 粒 陨石 中 已 测定 出 (Lugmair 和 
Marti，1977) ， 但 它们 在 地 球 物 质 中 的 出 现 与 否 还 在 争论 中 。 ”Sm- 己 Nd 衰变 关系 已 得 到 
了 广泛 的 地 质 应 用 。 





第 一 节 Sm-Nd 等 时 线 


考虑 一 系统 ， 如 火成岩 或 矿物 ， 我 们 可 依据 ”Sm 的 衰变 写 出 下 列 方程 : 
145Nd = HONA, p 147 Sm( e” = 1) | (3 _ 1) 
这 里 工 指 初始 丰 度 ，+ 为 系统 的 年 龄 。 考虑 到 生 Nd 变 化 的 可 能 性 :由 “Sm EE), A 
便 ， 全 部 除 以 “Nd (Nd 的 次 丰富 同位 素 )。 因 此 ， 得 到 


145Nd i435Nd 147 
mnd = (Na), + mae TD HTa 


该 方程 具有 类 似 于 Rb-Sr 式 (2-2) 法 的 形式 ， 可 作 等 时 线 图 。 然 而 要 注意 的 是 ， 由 
F Sm 和 Nd 非常 类 似 的 化 学 性 质 (不 像 Rb 和 Sr), KoA IRL AAW Sm/Nd 变化 
范围 ， 尤 其 是 接近 y 轴 、 低 Sm/Nd 比值 的 非常 少 。 由 于 从 单一 岩 体 获得 Sm/Nd 比值 宽 
变化 范围 的 困难 性 及 Nd 同位 素 分 析 更 大 的 技术 要 求 ，Sm-Nd 等 时 线 法 一 般 应 用 于 简单 
Rb-Sr 法 不 合适 的 问题 。 最 多 的 情况 是 用 于 某 种 程度 上 被 变质 作用 扰动 的 岩石 。 

—, BRA 

球 粒 陨石 易于 用 Rb-Sr 法 测 年 ， 但 无 球 粒 陨石 用 Rb-Sr 法 就 更 成 问题 。 总 样 通常 具 低 
的 Rb/Sr 比值 ， 产生 精度 差 的 年 龄 ， 而 由 许多 无 球 粒 陨石 分 离 的 矿物 给 出 的 年 龄 低 于 
4.5 Ga， 表 明 存 在 扰动 。 从 无 球 粒 陨 石 中 所 分 离 的 单 矿物 Sm-Nd 系统 更 耐 扰动 ， 给 出 时 
好 的 年 龄 估计 。Notsu 等 (1973) 对 Juvinas 无 球 粒 陨石 完成 了 第 一 个 Sm-Nd 测 年 研究 ， 
但 分 析 精 度 低 。Lugmair 等 (1975) 从 相同 的 陨石 矿物 获得 了 精确 得 多 的 结果 (图 3-1), 
得 到 年 龄 为 (4560 土 80) Ma (2c)。 了 随后， 对 众多 的 其 他 无 球 粒 陨石 进行 了 年 龄 测定 ， 除 
Stannern 例外 (Lugmair 等 ，1975)， 所 有 其 他 的 年 龄 都 在 4500 ~ 4600 Ma 的 范围 内 ， 与 
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U-Pb 法 吻合 良好 。 0.516 
因为 其 他 方法 的 成 功 ， 球 粒 陨石 的 Sm- Juvinas 

Nd 定年 并 不 是 最 先进 行 的 。 然 而 ， 球 粒 陨 石 

的 同位 素 组 成 对 于 像 地 球 这 样 的 太阳 系 天 体 0514 

的 演化 是 关键 基准 。 因 为 一 般 认 为 球 粒 陨石 

最 接近 原始 太阳 星云 的 组 成 。DePaolo 和 

Wasserburg (1976a) 对 此 基准 创造 了 CHUR „ 051 

( 球 粒 陨石 均一 源 )。 但 由 于 缺少 球 粒 陨石 的 所 

同位 素数 据 ， 因 此 ， 使 用 Lugmair 的 (1975) 

从 Juvinas 无 球 粒 陨石 得 到 的 0.$11836 的 Z 0 4560 + 80Ma(20) 

MNd/“4 Nd 比值 来 指示 现今 CHUR ffi (Nd 

分 析 以 氧化 物 形式 ,分馏 标准 化 至 %Nd/ 

I2Nd=0.636151)。 E 
该 值 由 Jacobsen 和 Wasserburg (1980) 

对 球 粒 陨石 的 直接 Sm-Nd 分 析 得 到 证 明 。 他 oao 

们 获得 的 全 宕 等 时 线 年 龄 大 约 为 4.6 Ga， 初 0 0.1 0.2 0.3 

APL HOY 0.505834 1 (图 3-2)。 数 据点 紧密 a 

围绕 原始 0.511836 值 的 Juvinas 分 布 。 该 值 图 31 Juvinas 玄武 质 无 球 粒 陨 石 的 全 岩 与 从 中 





与 回归 等 时 线 的 交点 导出 CHUR 的 王 Sm/ 分 离 出 的 单 矿物 Sm-Nd 等 时 线 
“Nd 为 0.1967。jJacobsen 和 Wasserburg 将 此 ( 据 Dickin, 1995) 


值 与 64 个 球 粒 陨石 元 素 分 析 的 平均 Sm/Nd 初始 比值 受 质量 分 馏 标准 化 因子 选择 的 影响 
比值 (图 3-3) 对 比 ， 表 明了 两 者 吻合 很 好 6 

1981 Œ, Wasserburg 等 修改 了 和 李 们 的 氧化 物 校正 的 同位 素 成 分 ， 并 修改 他 们 推荐 的 
CHUR Nd/ Nd 值 为 0.511847。 然 而 ， 大 多 数 研究 者 使 用 由 O’ Nnions 等 提出 的 以 金属 
形式 的 Nd 分 析 的 男 外 一 个 标准 化 公认 值 CONJA Nd=0.7219)。 这 就 导出 了 相应 于 现 
A>)! BNdAYNd = 0.512638 IM Sm/Nd=0.1966 (Hamilton 等 ，1983)。 

二 、 低 级 变质 火成岩 

“Sn 的 长 寿命 使 其 在 前 寒 武 纪 的 测 年 中 最 有 用 。 因 此 ， 最 早 的 Sm-Nd 研究 集中 于 太 
十 宙 火 成 岩 的 结晶 年 龄 测定 。 在 这 些 岩 套 中 ，Rb-Sr 或 K-Ar 法 由 于 随后 的 变质 作用 过 程 
中 母体 或 子 体 元 素 的 重新 活化 常常 得 不 到 精确 的 结晶 年 龄 。DePaolo 和 和 Wasserburg (1979) 
对 Stillwater 杂 宪 的 人 研究 提供 了 这 种 应 用 的 良好 实例 。 

Stillwater 层 状 序列 单个 堆积 单元 中 分 离 的 三 个 单 矿物 的 Rb-Sr 数据 不 能 构成 等 时 线 
(图 3-4a)。 然 而 ， 相 同样 品 的 Sm-Nd 数据 则 得 到 一 条 很 好 的 线性 分 布 (图 3-4b)， 从 该 线 
DePaolo 和 Wasserburg 计算 出 的 年 龄 为 (2701 土 8) Ma (20). 为 了 证 明 Sm 和 Nd 可 能 的 
矿物 重 司 动 ，DePaolo 和 Wasserburg 也 分 析 了 该 深 成 岩 具有 不 同 斜 长 石 / 辉 石 比 的 不 同 层 
位 的 6 个 全 石 梓 品 。 这 些 样品 的 Sm-Nd 数据 都 落 在 矿物 等 时 线 分 析 误 差 的 范围 内 (图 3- 
4c)， 表 明了 人 矿物 等 时 线 代 表 了 侵 人 岩 的 真实 结晶 年 岭 ， 岩 浆 具 有 均一 的 初始 Nd 同位 素 
成 分 。 

McCulloch 和 Compston (1981) 对 一 套 由 含 矿 的 Kambalda 超 镁 铁 质 单元 、 底 盘 和 上 
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图 3-2 ”六 个 不 同 球 粒 陨 石 全 岩 样 品 的 Sm-Nd 等 时 线 图 
( 据 Jacobsen 和 Wasserburg, 1980) 
SS— St Severin; MU—Murchison; GU—Guarena; PR 一 Peace River; ALL—Allende; 
JUV 一 Juvines 无 球 粒 陨石 的 新 分 析 结 果 ; 大 的 视 误差 是 由 于 y 轴 坐标 的 放大 所 致 
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图 3-3 ”由 元 素 分 析 确 定 的 球 粒 陨石 Sm/ Nd 比值 直方 图 
(HE Jacobsen 和 Wasserburg, 1980) 
普通 球 粒 隐 石 依据 成 分 进一步 分 为 H，L，LL 三 个 亚 类 
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图 3-4 Stillwater 林 岩 的 等 时 线 图 
( 据 DePaolo 和 Wasserburg, 1979) 
a 一 矿物 Rb-Sr 数据 所 水 的 离散 分 布 ; b 一 Sm-Nd 矿物 等 时 线 ; c 一 全 岩 等 时 线 ( 附 图 b 参考 等 时 线 ) 


盘 冯 武 岩 围 岩 和 与 之 相 组 合 的 钠 质 花岗岩 及 长 英 质 斑 岩 测定 了 一 条 复合 Sm-Nd 等 时 线 。 
IR a Eg NIEJ (2790 + 30) Ma 的 很 好 等 时 线 年 龄 (图 3-5), 但 是 玄武 质 和 超 镁 铁 
质 样品 单独 给 出 (2910 土 170) Ma 的 更 老 的 最 佳 拟 合 年 龄 。 
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图 3-5 西 澳大利亚 Kambalda 一 套 太 古 宙 岩石 由 
酸性 - 基 性 宕 石 的 复合 构成 的 Sm-Nd 等 时 线 
( 据 McCulloch 和 Compston，1981) 
空心 符号 表示 从 回归 线 中 删 去 
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Claoue-Long 等 〈1984) 指出 ， 它 可 能 是 不 同 源 的 酸性 、 基 性 、 超 基 性 石 石 构成 的 复 
A Sm-Nd 等 时 线 。 这 些 研 究 者 试图 不 用 酸性 岩石 ， 由 Sm-Nd 法 测定 Kambalda 熔岩 的 年 
龄 。 然 而 ， 他 们 为 了 获得 Sm/Nd 比值 的 良好 分 布 被 迫 将 科 马 提 岩 与 玄武 岩 的 分 析 组 合 在 
一 起 (图 3-6)。 在 从 Kambalda 排除 了 一 个 科 马 提 关 点 与 来 自 Biuebush 的 一 套 艾 武 岩 熔岩 
(Kambalda 主 序列 以 南 40 km) Ja, 10 个 数据 点 给 出 (3262 +44) Ma (20) 的 等 时 线 年 
HS, Claoue-Long 等 将 此 解释 为 喷发 年 龄 。 
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图 3-6 Kambalda 火山 者 全 兰 样 草 的 Sm-Nd 等 时 线 图 
( 据 Dickin, 1995) 
Brea; 会 ARR; O Budoush BA; 
A “REER” ZRA; v TERS 


Chauvel 等 (1985) 根据 Kambalda 火山 宕 和 与 之 相 组 合 的 火 成 硫 化 物 矿 化 的 Pb-Pb 定 
年 得 到 了 (2726 +34) Ma 年龄。 他 们 认为 该 系统 抗 后 期 事件 的 重 起 动 ， 对 上 述 解 释 提出 
了 质疑 。 他 们 将 3.2 Ga 的 视 Sm-Nd 年 龄 归结 为 或 者 由 古老 基底 对 岩浆 岩 套 不 同 程 度 的 地 
壳 混 染 或 者 是 幅 源 的 不 均一 性 造成 的 。 一 个 上 盘 玄 武 岩 围 岩 中 3.4 Ga CAH AB AAW U- 
Pb 定年 随后 证 明了 该 混 染 模式 (Compston 等 ，1985)。 

回 过 头 来 ,和 危险 信号 在 全 岩 Sm-Nd 数据 中 也 能 见 到 。 单 独 考 虑 科 马 提 宕 (包括 
Claoue-Long 等 剔除 的 样品 ) 形成 一 条 小 于 3.2 Ga 的 斜率 ， 像 Bluebush 熔岩 一 样 (图 3-6)。 
只 有 上 盘 玄 武 岩 围 岩 形成 3.2 Ga 的 斜率 ， 但 这 些 可 能 遭受 过 最 强烈 的 混 染 。 因 此 ， 这 些 
数据 可 能 由 一 系列 具 大 约 2.7 Ga 斜率 的 近 平 行 等 时 线 构 成 。 

在 安大略 的 Abitibi 带 中 ， 牛 顿 镇 科 马 提 宕 与 玄武 质 炊 岩 也 表现 出 类 似 的 效应 。Cattell 
等 (1984) 从 一 套 基 性 和 超 基 性 熔岩 的 全 岩 Sm-Nd 等 时 线 获得 2.83 Ga 的 视 年 龄 。 然 而 ， 
由 下 伏 英 安 质 火山 碎 届 岩 钳 石 U-Pb 分析 已 确证 最 大 喷发 年 龄 为 (2697+ 1) Ma, Cattell 
等 作 了 2697 Ma Wt RBIS NdAY Nd 比值 对 Sm/Nd 比值 的 图 (图 3-7)， 显 示 了 具 (1304 
64) Ma (MSWD=2.52) 视 年 龄 的 Sm-Nd 喷发 等 时 线 。 此 假 等 时 线 没 有 年 龄 意义 ， 它 或 
者 是 由 对 不 同 程度 亏损 地 幅 源 的 取样 所 致 ， 更 为 可 能 的 是 由 更 老 地 过 岩 石 混 染 形成 。 
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图 3-7 “加拿大 安大略 省 牛顿 镇 科 马 提 罕 和 
玄武 岩 全 岩 样 品 的 Sm-Nd 假 等 时 线 图 
( 据 Cattell 等 ，1984) 
数据 大 的 误差 和 离散 是 由 于 y 轴 坐 标的 非常 放大 所 致 


=, BERA 

Sm-Nd 法 经 常用 于 测定 其 他 系统 已 重新 起 动 的 高 级 变质 基底 的 火 成 原 宕 的 年 龄 。 对 
苏格兰 西北 Lewisian 片 麻 岩 的 测 年 工作 提供 了 一 个 实例 。 对 麻 粒 宕 相 和 和 角 内 宕 相片 拱 岩 
的 全 岩 Rb-Sr, £A Pb-Pb RHA UPIERA HIT 26304140 Ma, 2680 二 607Ma、2660 
+20 Ma (2c) (Moorbath 等 ，1975; Chapman 和 Moorbath, 1977; Pidgeon 和 Bowes, 
1972)。 然 而 ， 这 些 片 麻 岩 总 体 上 非常 亏损 Rb 和 U， 表 明 即 使 大 的 全 涯 样品 在 亏损 事件 
期 间 对 这 些 元 素 也 可 能 是 开放 的 。 

用 Sm-Nd 法 测定 的 一 套 全 岩 样 品 来 看 究竟 该 系统 在 其 他 系统 测 得 的 Badcallian 变质 事 
件 过 程 是 否 保 持 未 受 扰 动 (Hamilton 等 ，1979)。 更 老 的 (2920 +50) Ma (20) 表明 , 在 
麻 粒 岩 相 变质 作用 期 间 ， 该 片 麻 岩 对 Sm-Nd 保持 封闭 系统 (图 3-8)。 因 此 ，Hamilton 等 
将 此 年 龄 解释 为 原 岩 形成 年 龄 ， 发 生 于 猪 石 U-Pb、 全 涯 Rb-Sr 与 Pb-Pb 系统 变质 作用 峰 
期 之 后 封闭 之 前 ， 平均 200~300 Ma 之 间 。 

该 等 时 线 采 样 的 两 个 问题 是 它 将 角 办 岩 相 与 旺 粒 岩 相 片 膝 岩 结 合 在 一 起 ， 刀 也 末了 
Drumbeg 层 状 杂 岩 中 英 云 闪 长 质 片 麻 岩 和 基 性 岩 的 双 峰 式 岩 套 。 然 而 ， 由 于 两 岩 套 的 斜率 
年 龄 非常 类 似 ， 总 体 上 这 些 样品 表现 出 仅 1.3 的 MSWD (IEH Sm/Nd 比值 0.1% 的 1lc ik 
差 与 单个 内 部 分 析 同 位 素 误 差 )。 

Whitehouse (1988) 更 详细 的 调查 表明 ，Drumbeg 层 状 基 性 岩石 保持 2.91 Ga 的 等 时 
年 龄 ， 但 中 性 到 酸性 岩石 的 Sm-Nd 全 岩 系 统 已 重新 启动 ， 具 有 与 错 石 U-Pb 和 其 他 全 宕 系 
统 相同 的 年 龄 。 中 酸性 岩 套 的 10 个 样品 给 出 MSWD= 5.7 的 误差 等 时 线 ， 年龄 (用 地 质 
误差 估计 ) 为 (26004155) Ma (2c)， 如 图 3-9 所 示 。 因 此 ，Hamilton (1979) 的 等 
时 线 表 面 上 确实 正确 测定 了 原 岩 形成 的 年 龄 ， 但 仅仅 是 在 Badcallian 事件 中 保持 封闭 的 基 
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图 3-8 ”苏格兰 西北 Lewisian A PB ER. BAKA 
及 层 状 基 性 片 麻 岩 混合 的 Sm-Nd 等 时 线 
( 据 Hamilton 等 ，1979 ) 
等 时 线 年 龄 为 2920 Ma 
性 岩 。 然 而 ， 中 性 片 麻 岩 的 Sm-Nd 模式 年 龄 仪 由 变质 作用 轻微 扰动 , 并且 与 Drumbeg 次 
成 岩 的 等 时 年 龄 相 吻 合 。 
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图 3-9 ”苏格兰 Lewisian 英 云 闪 长 质 片 麻 岩 的 Sm-Nd 误差 等 时 线 
( 据 Whitehouse, 1988) 
因 麻 粒 岩 相 变 质 作 用 给 出 2600 Ma 的 年 龄 
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四 、 高 级 变质 矿物 

Sm-Nd 等 时 线 的 另 一 广泛 应 用 的 领域 是 高 级 变质 矿物 的 定年 。 不 像 全 崖 系统， 矿物 
等 时 线 所 具有 优越 性 是 其 分 配 系数 上 的 变化 引起 中 等 程度 的 Sm/Nd 比值 变化 ， 因 此 可 精 
确 测定 其 年 龄 。 例 如 ， 石 榴 子 石 与 单 斜 辉 石 (cpx) 具 REE 的 镜像 分 配 系数 ， 因 此 ， 可 产 
生 大 的 Sm/Nd 比值 范围 。 石 榴 子 石 - 单 斜 辉 石 岩 的 经 典 实例 是 榴 辉 贿 ， 因 此 这 也 一 直 是 
Sm-Nd 矿物 定年 的 焦点 。 然 而 ，REE 的 相对 不 活动 性 〈 在 测定 火成岩 结晶 年 龄 时 是 这 样 
估计 的 ) 是 使 用 Sm-Nd 法 测定 变质 作用 的 一 个 问题 。 矿 物 系 统 可 充分 开放 以 破坏 原始 的 
火成岩 化 学 ,但 又 并 不 够 完全 重组 系统 。Mork 和 Mearns (1986) 提供 了 加 里 东 期 麻 粒 岩 
测 年 的 实例 。 

PRAM ORR READ Wh Poa) 的 辉 长 岩 ， 仍 保持 火成岩 的 残留 
结构 ， 在 加 里 东 期 的 变质 作用 中 没有 达到 同位 素平 衡 。 相 反 的 是 ， 已 转化 成 榴 辉 岩 的 附近 
围 大 得 到 的 矿物 等 时 线 具 非常 低 的 离散 度 (MSWD=0.1) 和 (400+16) Ma 的 典型 加 里 
东 期 变质 年 龄 。 两 种 榴 辉 兰 相 反 的 行为 不 可 能 是 已 、 工 条 件 的 变化 ， 因 为 它们 相互 分 布 
在 1 km 的 范围 内 。 然 而 ， 术 辉 岩 相 围 岩 由 于 渗透 变形 与 重 结晶 作用 完全 入 失 了 以 前 的 结 
fo Mork 和 Mearns 认为 ， 为 了 达到 矿物 相间 完全 的 狂 同 位 素平 衔 必须 达到 这 样 的 物理 破 
坏 。 

检查 400 Ma 时 变 辉 长 岩 的 Sm-Nd 数据 (图 3-10) 表明 ， 该 岩石 中 同位 素 均一 化 的 主 
要 障碍 是 单 斜 辉 石 相 。 因为 普通 辉 石 向 绿 辉 石 的 转变 仅 要 求 相 当 少 量 的 阳离子 交换 ， 在 该 
BOP Sm-Nd 系统 的 完全 重新 启动 几乎 没有 见 到 。 相 反 ， 石 榴 子 石 取代 和 斜 长 石 必须 要 有 
主要 的 化 学 交换 和 结构 重组 ， 因 此 ;完全 的 重新 启动 成 为 可 能 。 所 以 ,- 石 榴 子 石 -全 岩 等 
时 绪 比 早期 榴 辉 害 测 年 研究 中 使 用 的 石榴 子 石 - 单 斜 辉 石 对 更 可 靠 (如 Griffin 和 Brueckn- 
er，1980 ) 。 
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图 3-10 ”在 辉 长 岩 被 榴 辉 岩 矿物 交代 的 过 程 中 Sm-Nd 再 活化 的 示意 图 
{ 据 Dickin, 1995) 
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Vance 和 QO” Nion(1990) 认 为 ， 石榴 子 石 年 代 学 与 其 他 方法 (如 用 于 测定 变质 冷却 历史 
的 Ar-Ar 和 Rb-Sr 法 ) 相 比 ， 是 对 前 进 变质 作用 定年 的 有 力 工具 。 石 榴 子 石 广 汉 分 布 于 变 
泥 质 岩石 中 ， 且 响应 前 进 变 质 作 用 的 P、 械 条 件 的 变化 。 因 为 石榴 子 石 中 阳离子 扩散 速 
率 非常 慢 ， 它 们 的 化 学 (包括 Sm-Nd 系统 ) 通常 在 冷却 的 过 程 中 被 保留 下 来 。 石 榴 子 石 
的 化 学 成 分 可 用 来 计算 它们 生长 的 已 、 工 条 件 ， 与 年 龄 数据 相 结合 ， 对 高 级 变质 地 体 提 
供 了 测定 前 进 变质 P, T (时 间 ) 路 径 的 方法 。Burton MO’ Nion(1991) 在 挪威 北部 
Sulitjilma 元 古 宙 表 壳 岩 系 的 加 里 东 期 区 域 变质 作用 研究 中 说 明了 该 方法 的 应 用 。 

Burton 和 O’ Nions 使 用 Sm-Nd 和 U-Pb 等 时 线 法 测定 了 与 含 石墨 和 无 石墨 带 相 邻 的 
石榴 子 石 增长 的 年 龄 。 如 图 3-11 所 示 的 一 个 例子 ， 其 石榴 子 石 边 部 与 核 部 是 截然 不 同 的 。 
像 预期 的 那样 ， 边 部 给 出 稍 年 轻 的 年 龄 。 注 意 到 核 部 与 全 岩 成 分 回归 ; 而 边 部 仅 与 基质 成 
分 回归 ， 因 为 这 是 岩石 中 在 石榴 子 石生 长 时 边 部 以 扩散 形式 接触 的 惟一 部 分 。 
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图 3-11 无 石墨 变 泥 质 岩 全 岩 - 石 榴 子 石 核 与 基质 -石榴 子 石 边缘 对 的 Sm-Nd 等 时 线 
( 据 Burton Fil O’ Nions, 1991) 
误差 线 表 示 内 部 分 析 精 度 





Sm_Nd 和 U-Pb 技术 的 一 致 结果 为 石榴 子 石 -基质 对 的 年 龄 确定 了 前 进 变质 矿物 增长 
年 龄 的 强 有 力 证 据 。 当 它 与 温度 数据 配对 〈 图 3-12) ， 便 指示 石榴 子 石 增 长 首先 出 现 于 侣 
石墨 组 合 中 ， 随 后 在 更 高 的 温度 下 出 现 于 无 石墨 组 合 中 。 由 后 者 组 合 中 的 石榴 子 石 边缘 记 
录 了 峰值 变质 条 件 。 因 此 ， 计 算出 的 平均 增 热 率 为 9C Ma. BHM, ABA E 
的 Rb-Sr 矿物 年 龄 被 用 来 推断 冷却 速率 ,为 4C /AMa (图 3-12) 0 


第 二 节 Nd 同位 素 演化 与 模式 年 具 


DePaolo 和 Wasserburg (1976a) 对 地 球 火 成 岩 作 了 第 一 次 Nd 同位 素 测 定 。 当 他 们 将 
这 些 岩 石 的 年 龄 与 初始 比值 在 Nd 同位 素 随时 间 演 化 的 图 上 投 点 时 ， 他 们 发 现 太 十 宙 火 成 
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图 3-12 ”挪威 北部 Sulitjilma 表 壳 岩 系 温度 -时 间 图 解 
( 据 Burton 和 0O7Nions,1991 ) 
进 变质 加 热 速 率 来 自 石 榴 子 石 Sm-Nd 年 龄 (空心 三 角 ) 
和 U-Pb 年 龄 《实心 方块 ); 退 变质 冷却 速率 来 自 Rb-Sr 年 龄 


宕 所 上 其 的 初始 比值 与 陨石 预测 的 球 粒 陨石 均一 源 (CHUR) 的 演化 显著 一 致 (图 3-13 )。 
CHUR 演化 路 径 通 常 以 直线 画 出 , (AE, 事实 上 由 于 ”Sm 的 有 限 半衰期 (大约 106 Ga), 
它 是 一 条 非常 缓 的 曲线 。 

由 于 Sm 和 Nd 是 稀土 元 素 (REE) ， 原 子 序 数 上 仅 差 2， 它们 的 化 学 性 质 非 常 类 似 ， 
在 唱 - 液 过 程 中 仅 经 历 轻微 的 相对 分 饮 。 这 意味 着 在 地 球 岩 石 中 , YS Nd Nd 比值 偏离 
CHUR 演化 线 相 对 于 该 曲线 是 小 的 二 图 3-13) -因此 ,DePaole PI Wasserburg 提出 了 一 种 
表示 法 ， 初 始 比值 可 以 相对 于 CHUR 滨 化 线 的 万 分 偏差 来 表示 ， 称 之 为 e 单位 (emg)。 
数学 上 ， 该 表示 法 定义 为 

(43 d/M4Nd) come (t) 

End(t) = Pay NE (t) 

式 中 上 指 的 是 计算 sNd 时 的 时 间 。s 表示 法 的 男 一 个 优点 是 将 所 有 的 数据 标准 化 至 CHUR, 
ERHI X Nd 分析 是 利用 金属 还 是 氧化 物 的 不 同 分 馏 校 正 的 影响 。 

同 源 岩 浆 岩 套 的 初始 比值 传统 上 是 由 等 时 线 与 纵 华 标的 交点 来 确定 。 这 些 初始 比值 然 
后 通过 与 CHUR 同位 素 演化 到 此 时 的 值 相 比 可 计算 出 emy 值 。 然而， 大 多 数 岩 套 中 Sm/ 
Nd 比值 差 的 分 散 引 起 初始 比值 测定 的 误差 放大 。 早 期 Nd 同位 素 研 究 中 ， 在 等 时 线 套 中 
该 问题 由 分 异 岩 石 包 体 来 解决 ， 因 为 仅 仪 通过 使 用 高 REE 分 布 斜率 ( 低 Sm/Nd) 有 可 能 
计算 出 精确 的 初始 比值 。 然 而 如 前 所 述 ， 如 所 用 于 构筑 等 时 线 的 分 异 系列 ， 由 于 地 壳 混 染 
的 不 断 加 次 而 具 变 化 的 初始 比值 ， 该 方法 可 能 给 出 错误 的 结果 。 

使 用 e 表示 法 ，DePaolo 和 Wasserburg (1976b) 在 enwy 对 时 间 图 上 给 出 了 大 量 的 Nd 
同位 素数 据 〈 图 3-14)。 他 们 注意 到 大 陆 火 成 岩 全 部 时 间 内 具 非 常 接近 0 的 sNa 值 。 的 确 ， 
太古 宙 涯 石 的 误差 范围 与 0 重合， 表明 了 大 陆 火 成 宕 来 自 具 球 粒 陨 石 REE 型 式 的 源 ， 可 
能 代表 着 自 地 球形 成 以 来 原始 物质 的 保存 。 


- 1 /x 10 (3 — 3) 
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图 3-13 “4Nd/A“4Nd 对 时 间 图 解 
( 据 DePaolo 和 Wasserburg, 1976a) 
表示 地 球 岩 石 的 早期 初始 Nd 同位素 比值 紧密 对 应 于 球 粒 陨石 增长 线 ; 
OGG— F448 B = Amisog Fr R43, RN3—JNS2 XK Preissac-Lacorne 44k, 
RHO 一 津巴布韦 大 岩 墙 ，BCR-1 一 美国 哥伦比亚 河 玄武 岩 





年 龄 /Ga 


图 3-14 以 s 单 位 表示 的 Nd 同位素 随时 间 演 化 与 球 粒 陨 石 演化 线 的 偏差 
( 据 DePaolo 和 Wasserburg，1976b) 


一 、 球 粒 陨石 模式 年 龄 
DePaolo 和 Wasserburg (1976b) 认为 ， 如 果 球 粒 陨 石 均一 源 (CHUR) 的 演化 线 定义 
了 大 陆 火 成 岩 全 部 时 间 的 初始 比值 ， 那 么 任何 地 壳 岩 石 的 NdA%Nd 和 “Sm Nd 的 测 
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定 将 给 出 该 岩石 (或 其 前 时) 从 球 粒 陨石 源 起 源 的 模式 年 龄 。 如 果 在 地 壳 从 地 慢 抽 提 过 程 
中 存在 充分 的 Nd/Sm 分 馏 ， 而 给 出 地 壳 和 地 幅 演 化 线 的 合理 分 开 (图 3-15)， 并 且 具 精 
确 的 交点 。 模 式 年 龄 由 下 式 给 出 : 











C (aNd) J 
144 ~ | 144 
1 NG? angie Nd/cuur 
Tenur = a Inj 1 + 147q,,, \0 ae 0 (3 一 4) 
(ana | Ee (mw) 
sample 2 





DePaolo 和 Wasserburg 认为 ， 如 果 样 品 的 Sm/Nd 比值 自从 其 从 球 粒 陨石 源 ( 当 作 地 
WER) 分 离 以 来 没有 受到 扰动 ， 那 么 Teaug 可 提供 各 种 岩石 的 地 壳 形 成 年 龄 。 许 多 元 素 研 
究 指 出 ， 与 沉积 宕 形成 有 关 的 风化 和 低温 变质 作用 过 程 (如 Haskin 等 ，1966) 甚至 高 级 
变质 作用 过 程 中 (Green 等 ，1969) 在 全 岩 尺 度 上 REE 相对 不 活泼 。 这 种 不 活动 性 图 示 
表示 就 是 ， 在 变质 和 沉积 事件 中 在 图 3-15 中 上 地 壳 样 品 的 演化 线 不 会 偏转 。 
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图 3-15 Nd 同位 素 随 时 间 演 化 图 
( 据 McCulloch 和 Wasserburg, 1978) 
示意 性 地 说 明了 模式 年 龄 的 理论 ， 了 Ts 为 变质 事件 的 年 龄 ， 
了 .为 侵蚀 沉积 事件 的 年 龄 ， 太 为 样品 Sm/Nd 比值 相对 于 全 球 的 分 馏 


McCulloch 和 Wasserburg (1978) 在 着 重 测定 几 个 克拉 通 (主要 来 自 加 拿 大 地 盾 ) A 

石 样品 的 地 胸 形 成 年 龄 时 在 模式 年 龄 研究 中 应 用 了 这 些 假 定 。McCulloch 和 Wasserburg 发 

现 苏 必 利 尔 、 斯 拉夫 及 丘吉尔 构造 省 的 杂 宕 样品 Nd 模式 年 龄 在 2.5 一 2.7 Ga 的 范围 内 。 

在 前 两 个 地 区 中 ， 以 前 测定 的 KK-Ar 和 Rb-Sr 年 龄 已 给 出 了 相同 的 结果 。 但 丘吉尔 省 以 前 
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一 直 被 认为 在 新 的 变质 作用 下 重新 启动 过 ， 得 到 2.7 Ga 的 模式 年 龄 ， 比 先前 测定 的 K-Ar 
年 龄 大 约 老 0.8 Ga。 这 些 数据 支持 了 地 壳 幕 式 增长 的 模式 ， 说 明 2.5 一 2.7 Ga 前 是 显著 三 
泛 的 大 陆 增 生 期 。 相 比 ， 格 林 威 尔 省 杂 兰 得 到 的 模式 年 龄 为 0.8 Ga， 并 没有 揭示 出 任何 
太古 宙 成 分 ， 表 明 它 是 更 近 的 地 壳 增 生 到 先 存 的 地 盾 中 。 然 而 ， 该 样品 决 不 代表 格林 威 尔 
省 的 全 部 ， 它 也 包含 着 重 熔 的 太古 宙 和 古 元 古代 地 索 体 (Dickin 和 McNutt，1989 ) 。 

尽管 Nd 模式 年 龄 一 般 用 于 地 过 从 地 由 分 离 的 时 间 ， 也 作 了 其 他 更 多 特别 的 应 用 研 
究 。Richardson 等 (1984) 通过 测定 金刚 石 中 石榴 子 石 包 于 体 的 年 龄 研究 了 南非 地 由 岩石 
圈 中 金刚 石 形成 的 时 间 。 分 析 的 三 个 样品 ， 每 一 个 由 几 百 个 亚 钉 石 榴 子 石 包 于 体 复合 组 
成 ， 得 到 总 的 10 一 45ng 的 Nd。 由 这 些 样品 中 放射 成 因 的 Nd 得 到 3.19 一 3.41 Ga 的 
Teaug 年 龄 (图 3-16)。 这 些 证 据 与 金刚 石生 长 的 亚 固 相 线 温度 的 证 据 (根据 金刚 石 中 石 
榴 子 石 -橄榄 石 包 庄 体 的 平衡 ) 相 结 合 ， 表 明 在 南非 克拉 通 下 自古 太古 代 开 始 就 存在 大 陆 
岩石 圈 。 该 物质 可 能 代表 了 3.5 Ga 老 的 科 马 提 岩 抽 提 后 的 残留 相 。 
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图 3-16 WIERA PERROZ Nd 同位 素 随时 间 演 化 图 解 
( 据 Richardson 等 ，1984) 
说 明了 Nd 模式 年 龄 的 计算 结 采 
Onverwacht 熔岩 的 初始 Nd 同位 素 比 值 标 于 图 上 以 供 对 比 


Z. FAHIRA FI 

当 看 到 太古 宙 深 成 岩 对 CHUR 的 Nd 同位 素 演化 线 的 良好 拟 合 时 ，DePaoioe 和 Wasser- 
burg (1976b) 也 注意 到 年 轻 的 洋 中 疹 玄 武 岩 (MORB) 在 CHUR 演化 线 之 上 +7 到 +12 
A e 单位 (图 3-14)。 他 们 认识 到 位 于 CHUR 演化 线 的 误差 范围 内 的 太古 宙 大 陆 火成岩 能 
令 人 信服 地 位 于 以 不 断 增加 的 Sm /Nd 比值 和 一 Nd Nd 比值 为 特征 的 亏损 地 帐 演化 线 
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上 。 然 而 ， 他 们 根据 与 月 球 Nd 同位 素 演 化 的 对 比 ， 对 大 陆 火 成 容 乐 于 用 球 粒 陨石 源 而 没 
有 和 采用 此 模式 。 

年 龄 为 3.3 一 4 Ga 的 月 球 玄武 兰 表 现 出 宽 变 化 范围 的 初始 “Nd 少 "Nd 比值 ， 等 同 于 
对 CHUR， 其 变化 从 +7 到 -2 的 es 单位 (图 3-17，Lugmair 和 Marti，1978)。 这 种 分 布 
表明 在 月 球 上 很 早 就 出 现 了 Sm/Nd 分 馏 ， 且 不 存在 具有 球 粒 陨石 Sm/Nd 比值 的 长 期 均 
AKM 1976 年 分 析 的 所 有 太古 宙 地 球 岩 石 没 有 表现 出 位 于 CHUR 误差 之 外 的 分 散 的 
事实 ， 导 致 DePaolo 和 Wasserburg (1976b) 得 出 地 球 没 有 经 历 早 期 分 异 的 结论 ， 或 者 是 
即使 分 异 了 ， 也 已 由 对 流 作 用 再 均匀 混合 。 
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图 3-17 AY em 随时 间 演 化 图 解 
(JE Lugmair 和 Marti,, 1978) 
类 明 在 月 球 库 之 间 很 时 就 发 生 了 Sm/Nd 分 馏 


该 模式 中 缺少 元 古 宙 的 Nd 同位 素数 据 是 其 严重 的 弱点 ， 因 为 它 留 下 了 太古 宙 CHUR 
与 现代 MORB 亏损 源 〈= 增 高 的 Sm/Nd 比值 ) 数据 之 间 的 空缺 ， 及 两 者 之 间 关 系 的 问 
题 。 填 补 此 空缺 的 重要 阶段 是 对 科罗拉多 Front Range 的 元 古 宙 变 质 基底 的 研究 (DePao- 
lo，1981)。 来 目 爱 达 和 Springs 组 的 4 个 变 火 山 千 和 两 个 紫 苏 花 岗 质 麻 粒 宕 用 Sm-Nd 等 时 
线 法 测定 了 年 龄 。 另 外 ， 对 以 前 用 Rb-Sr 全 岩 法 测定 过 年 龄 的 3 个 深 成 岩 (Boulder 
Creek, Silver Plume 和 Pikes Peak 花岗岩 类 ) 也 作 了 Nd 同位素 和 Sm/Nd 测定 。 所 有 这 些 
样 的 初始 “Nd ”Nd 比值 都 投 点 在 图 3-18 的 ens 对 时 间 图 上 。 

爱 达 荷 Springs 变 火成岩 集中 于 eng (t) =+3.7 寺 0.3， 表 明 它 们 在 1.8 Ga 相对 于 
CHUR #H SH HEWe YR. Boulder Creek 样品 也 具 正 的 sNa 值 (+1.7 到 十 3.5)， 而 Silver 
Plume 和 Pikes Peak 花岗岩 有 具 不 断 降 低 的 engl, (ZF iA tT Springs 地 过 平均 NdAYNd 
党 化 线 上 ， 表 明 它 们 包含 了 大 量 1.8 Ga 的 基底 重 熔 成 分 。 

DePaolo XJ ÆA fr Springs 和 现代 岛 弧 数据 拟 合 了 一 条 二 次 曲线 (图 3-18)， 代 表 了 和 钉 
碱 性 宕 浆 作 用 源 区 的 不 断 己 损 的 Nd 同位 素 演 化 。 该 曲线 在 古 太 古代 紧 靠 CHUR 演化 线 ， 
但 向 现在 不 断 偏离 ， 相 对 于 CHUR， 在 时 间 T， 该 亏损 源 的 成 分 由 下 式 给 出 : 

enal T) = 0.25T* -3T +8.5 (3 — 5) 
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图 3-18 ”ey 随时 间 变 化 关系 图 解 
( 据 DePaolo，1981) 
表示 科罗拉多 数据 相对 于 亏损 地 幅 演 化 曲线 模式 的 关系 


使 用 该 亏损 地 晶 曲线 计算 的 Sm-Nd 模式 年 龄 记 为 Tyw。DePaolo 认 为 Tou 模式 年 龄 
E Tcyum 更 精确 地 指示 “地 沈 形 成 年 龄 ”。 例 如 ，McCulloch 和 Wasserburg HY FS PR BAR AR 
宕 异常 低 的 0.8 GaT cour AEUR 1.3 Gap FIR? StS So RE Llano 4a Ft AY AF ae AH — 
致 ， 被 解释 为 相同 省 的 一 个 部 分 。 

由 于 DePaolo (1981) 的 元 十 宙 亏 损 地 慢 的 发 现 ， 新 的 分 析 激 励 着 亏损 地 慢 源 演化 的 
重新 解释 。 例 如 ，DePaolo (1983) 利用 新 发 表 的 前 寒 武 纪 玄武 兰 数 据 计 算 了 具有 曲线 形 
式 的 更 亏损 地 慢 演 化 曲线 。 然 而 ， 新 太古 代 曲 线 中 不 充分 的 数据 随后 由 来 目 加 拿 大 和 南非 


Goldstein 等 (1984) 





年 龄 /Ga 


图 3-19 最 广泛 使 用 的 两 个 亏损 地 幅 演 化 模式 的 sNa 随 时 间 变 化 关系 图 解 
( 据 Dickin, 1995) 
虚线 为 DePaolo (1981) 的 模式 ; 实 线 为 Goldstein 等 (1984) 模式 
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的 太古 宙 科 马 提 岩 的 分 析 数 据 补 充 (Chauvel 等 ，1983)。 随 后，Nelson 和 DePaolo (1984) 
根据 元 证 宙 玄 武 岩 的 成 分 和 由 Claoue-Long (1984) 计算 出 的 Kambalda 在 3.2 Ga 时 非 
fi TARY + 3er, ENEH EY Ss tee HR 

对 DePaolo (1981) 模式 的 男 一 重要 选择 是 Goldstein 等 在 1984 年 提出 的 (图 3-19). 
该 模式 假定 从 4560 Ma 时 seNa=0 到 现在 (0 Ma) eng= +10 (MORB 成 分 ) 地 慢 是 线性 


143 147 
亏损 的 (BIBL az = 0.51315， a 02107), 并 对 来 自 美国 西南 及 格陵兰 的 古 元 古 


代 绿 行 (Nelson 和 DePaolo, 1984; Patchett 和 Arndt, 1986) 作 了 良好 的 拟 合 。 在 这 些 岩 
套 中 最 亏损 的 ems 值 可 能 是 裂 谷 环境 中 的 几乎 没有 地 过 混 染 的 溢 流 玄武 岩 。 然 而 ， 对 于 计 
算 形成 于 弧 环 境 中 的 英 云 闪 长 质 造 沉 岩 石 的 地 壳 抽 提 年 龄 这 并 不 是 最 合适 的 地 帐 模式， 这 
Eee AR MINS HT TRA BRE GARA Nd 同位 素 特 征 。 
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如 上 面 所 总 结 的 ，Sm-Nd 模式 年 龄 方法 的 主要 应 用 之 一 就 是 测定 所 谓 的 “地 壳 形 成” 
或 “地 壳 抽 提 ” 年 龄 。 然 而 ， 当 长 期 或 复杂 的 地 质 历史 没有 更 直接 测定 地 壳 年 龄 方法 时 ， 
Sm-Nd in OLA. MORI A ASE, Sm-Nd 模式 年 龄 方法 的 力量 之 一 就 是 它 不 
受 侵蚀 、 沉 积 、 高 级 变质 作用 甚至 地 过 熔融 事件 的 限制 。 然 而 ， 这 些 过 程 可 能 引起 模式 年 
龄 解释 的 复 末 性。 因此 ,为 了 预测 复杂 环境 中 的 行为 ;在 很 好 限制 的 条 件 王 考察 Sm-Nd 
系统 学 变 得 很 重要 。 

一 、 沉 积 作 用 

侵蚀 作用 中 的 Sm-Nd 系统 行为 可 通过 对 比 由 河流 携带 颗粒 计算 的 模式 年 龄 与 分 水 崔 
区 沉积 物 源 区 平均 地 质 年 龄 的 对 比 来 加 以 考察 一 Goldstkin 和 人 Jacobhssn (1988) 完成 了 美洲 
河流 中 颗 粒 的 此 类 研究。 他们 发 现 流 过 原始 火成岩 的 河流 携带 了 精确 反映 源 区 地 壳 存 留 年 
龄 的 沉积 物 (图 3-20)。 流 过 沉积 岩 分 水 岭 的 河流 没有 适当 加 以 证 明 ， 因 为 它们 源 区 的 地 
过 存留 年 龄 还 没有 适当 地 定量 化 。 

沉积 作用 中 Sm-Nd 系统 的 行为 可 通过 对 比 沉积 物 不 同 大 小 部 分 的 Nd 模式 年 龄 对 比 
加 以 证 明 。 早 期 对 来 自 亚 马 逊 河 底部 沉积 物 的 研究 (Goldstein 等 ，1984) 发 现 不 同 大 小 
部 分 给 出 仪 非 常 小 范围 的 地 壳 存 留 年 龄 (1.54 一 1.64 Ga), RR wd 巨大 的 范围 (17 
x10 °~47x 107°), Awwiller 和 Mack (1991) 对 来 自 Rio Grande 和 密西西比 河 的 泥 与 
沙 级 沉积 物 发 现 了 类 似 吻合 的 模式 年 龄 。 然 而 ， 大 河 底部 的 沉积 物 对 指示 化 学 均一 性 可 能 
是 非典 型 的 。 

为 了 证 实 深 海 浊 积 岩 是 否 显 示 类 似 的 均一 化 程度 ，McLennan 等 (1989) 对 比 了 来 自 
几 个 不 同 构造 环境 的 浊 积 内 中 沙 和 泥 质 对 的 模式 年 龄 (图 3-21)。 他 们 发 现 是 相当 可 变 
的 ， 一 些 对 显示 出 模式 年 龄 的 良好 吻合 ， 而 其 他 的 一 些 存在 较 大 的 差别 。 这 些 变化 可 能 
映 了 沉积 物 的 宕 石 组 成 特征 。 具 小 于 5% 岩 悄 火 山 碎 届 的 成 熟 被 动 大 陆 边缘 沉积 物 与 具 大 
约 90% 的 因 悄 火山 碎 必 两 者 都 显示 了 沙 和 泥 质 部 分 的 模式 年 龄 有 良好 吻合 (实心 符号 )。 
这 些 均 一 类 型 的 沉积 物 因 此 可 以 给 出 有 用 的 模式 年 龄 限制 。 相 反 ， 具 中 等 分 数 火山 碎 届 物 
质 的 沉积 物 给 出 不 一 致 的 模式 年 龄 (空心 符号 )。 后 者 在 大 陆 边缘 占 绝 大 多 数 ， 它 们 是 古 
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巧 浮 物 模式 年 龄 /Ga 
泥 的 FowGa 





0.5 1.0 1.5 
源 岩 模式 年 龄 /Ga 沙 的 T px, /Ga 


图 3-20 ” 汇 水 盆地 内 河流 颗粒 的 Nd 模式 年 龄 图 3-21 不 同 构造 环境 中 深海 浊 积 岩 的 泥 质 


对 岩石 面积 加 权 的 平均 地 壳 存 留 年 龄 图 解 TVD Rap a Sit Hie ne LC AE Be I 
( 据 Goldstein 和 Jacobsen, 1988) (HE McLennan =, 1989) 


数据 仅 说 明火 成 岩 变 质 岩 区 的 汇 水 盆地 


老大 陆 碎 屑 与 年 轻 火 山崖 碎 居 在 不 同 颗粒 大 小 的 部 分 中 具有 不 同 的 混合 比 造成 的 。 因 此 ， 
大 陆 弧 对 地 质 事 件 提供 差 的 模式 年 龄 限制 。 

二 、 变 质 作 用 

Stille 和 Clauer (1986) 及 Bros (1992) BAWAT aE (黑色 ) 页 岩 中 显 微 粘土 
矿物 的 Sm-Nd AS AMER Pao. METER fee OLR, 次 显 微 大 小 的 颗粒 
能 产生 Sm-Nd 等 时 线 ， 他 们 解释 为 测定 了 成 宪 作 用 的 年 龄 。 如 果 烙 土 矿物 的 Rb-Sr 定年 
由 碎 履 继承 性 可 被 扰动 ， 这 种 年 龄 的 精确 性 还 有 竺 证明。 然而 ,矿物 学 尺度 上 的 REE 成 


Tcmrn(Nd 横 式 年 龄 )/Ga 





L( 离 冲 断 层 距 离 ym 


图 3-22 Harquahala 冲 断 层 中 花岗岩 样品 ToauR 模 式 年 龄 与 离 冲 断面 距离 的 函数 关系 
( 据 Barovich 和 Patchett (1992) 数据 成 图 ) 
空心 与 实心 人 符号 指 两 个 不 同 的 剖面 坚 线 表示 不 同 变形 带 的 近似 边界 


02 


宕 活化 并 不 意味 着 全 宕 尺度 上 Sm-Nd 系统 的 开放 。 

与 成 宪 作 用 中 Sm-Nd 开放 系统 的 认识 相反 ，Barovich 和 Patchett (1992) 证 明 即 使 在 
严重 的 变质 变形 中 花 浆 质 岩 的 全 宕 Sm-Nd 系统 仍 保 持 未 受 扰动 。 他 们 研究 了 切 过 元 古 宙 
Harquahala EIA HY 60 m 宽 的 中 生 代 韧性 剪 切 带 ， 发 现在 两 个 不 同 的 剖面 中 冲 斯 面 1 m 
的 范围 内 ， 变 形 增加 的 花岗岩 样品 产生 围绕 58 Ga AAS Toyo tite (E 3-22). 
即使 在 显示 和 斜 长 石 广 泛 的 绢 云母 化 和 大 量 绿 窒 石 增长 的 样品 中 仍然 保持 封闭 系统 行为 。 仪 
在 离 主 冲 断 面 小 于 1 m 的 超 糜 棱 岩 中 观察 到 模式 年 龄 仅 150 Ma 的 减少 ， 可 能 是 由 于 紧 挨 
冲 断 面 引 起 方解石 脉 和 强烈 蚀 变 的 高 通 量 流体 所 致 。 


层 状 镁 铁 质 岩 体 
ar a. 


英 云 网 长 岩 





ba 2.4 6 2.8 3.0 y 3.4 
年 龄 /Ga 





2.0 
年 龄 /Ga 


图 3-23 苏格兰 西北 Lewisian 麻 粒 岩 Nd 同位 素 演化 图 
( 据 Whitehouse, 1988) 
左上 为 Scouriemore，Aciltibue 和 Drumbeg 层 状 镁 铁 质 体 、 瑞 云 办 长 宕 4 个 
岩 套 的 初始 比值 ， 左 下 为 单个 英 云 闪 长 质 片 麻 岩 的 Sm-Nd 演化 线 


苏格兰 西北 Lewisian 麻 粒 岩 表明 ， 在 麻 粒 岩 相 变质 作用 中 全 涯 Sm-Nd 模式 年 龄 具 明 
EREM (Whitehouse, 1988), HAE BIN KSA KR 10 点 的 Sm-Nd 等 时 线 得 到 的 年 
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龄 为 2.60 Ga， 及 相对 于 CHUR 的 -2.4e (t) 初始 比值 。 该 等 时 线 被 认为 测定 了 变质 事 
件 。 然 而 ， 这 些 相同 的 片 肪 内 Tpm 模 式 年 龄 落 在 2.84 一 3.04 Ga 的 范围 内 ， 平 均 为 2.93 
Ga (图 3-23b)。 这 些 年 龄 被 变质 作用 轻微 扰动 ， 但 仍然 给 出 了 非常 接近 Drumbeg H FRG 
杂 岩 的 未 扰动 的 2.91 Ga 的 等 时 线 年 龄 。 

Nelson 和 DePaolo (1985) 试图 通过 考虑 有 限 的 地 壳 深 熔 事 件 过 内 重 熔 条 件 下 对 模式 
年 龄 扰动 的 上 限 。 从 地 过 熔融 模式 (Hanson，1978)， 他 们 估计 由 壳 内 熔融 过 程 可 能 引起 
的 最 大 量 Sm/Nd 分 馏 (A) 是 先 存 样 品 Sm/Nd 与 球 粒 陨石 Sm/Nd 间 分 馏 的 20%. De- 
Paolo 和 Wasserbugr (1976) 定义 的 分 馏 因 子 为 : 

147 144 
fsm/Nd = ae one = | (3 —- 6) 

用 此 表示 法 ， 由 壳 内 分 馏 事 件 引 入 的 亏损 地 慢 模 式 年 龄 的 误差 由 下 式 给 出 〈 陈 岳 龙 

a 1997): 











ASE pp op 
Err | pm = A Fea Tw (3-7) 


AP: Te 是 具 实 的 地 元 形成 年 龄 ; T 是 部 分 熔融 事件 的 年 龄 。 这 种 误差 放大 如 图 3-24 
所 示 。 此 问题 通过 分 析 熔 融 年 龄 相当 接近 于 它们 形成 年 龄 (< 300 Ma?) 的 样品 可 最 小 
化 。 


真实 地 壳 形 成 年 龄 , Tor 
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图 3-24 壳 内 深 熔 过 程 中 由 于 Sm/Nd 分 馅 引起 的 
模式 年 龄 的 可 能 误差 的 Nd 同位 素 系 统 示意 图 
( 据 Nelson 和 DePaolo, 1985) 








尝 内 熔融 在 模式 年 龄 上 引起 相当 小 的 扰动 的 证 据 激 励 厦 利用 花 阅 奈 深 成 大 测定 与 之 相 

组 合 的 围 岩 地 索 形 成 年 龄 (假定 花岗岩 是 这 些 围 岩 的 深 炊 产物 )。 该 方法 的 优点 是 利用 最 

小 数量 的 分 析 对 大 区 域 基底 填 图 ， 因 为 每 个 次 成 大 体 可 能 是 大 量 地 元 成 分 的 平均 。Nelson 

和 DePaolo (1985) 很 大 影响 地 利用 它 填 出 了 美国 中 部 巨型 市 的 地 元 形成 年 龄 (图 3-25). 
04 








W 





PA Ay EE HA ai at, S KE PARKERADE, 仅 能 利用 外 孔 岩心 或 钻 孔 岩层 进 行 定年 ， 
此 ， 使 用 此 方法 是 合适 的 。 





图 3-25 美国 Nd 模式 年 龄 划分 的 省 
(4% Bennett 和 DePaolo, 1987) 
M—Moijavia HEIR; P—Penokean 地 块 


BA ie aS (1997) A SETLER Ba AYE A EY) Nd 模式 年 龄 研究 表明 ， 可 以 分 出 
以 最 大 模式 年 龄 为 特征 的 塔里木 北 缘 区 (3.5 Ga), 2.4~2.3 Ga 的 天 山区 、1.5Ga BER 
尔 区 及 具 复 洒 模 式 年 龄 分 布 的 阿尔 泰 区 (最 大 达 近 2.5 Ga， 此 外 还 有 .1.5 一 1.0 Ga 与 
0.9~0.6 Ga 两 个 峰值 》 每 4 个 次 级 构造 单元 (图 3-26)。 
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图 3-26 ”新疆 北部 不 同时 代 大 陆 基底 分 布 示 意图 
( 据 胡 需 识 等 ，1997 ) 
iB AACA; 2 一 天 山地 区 ; 3 一 准 踢 尔 地 区 ; 4 一 阿尔 泰 地 区 


REEE (2000) 对 扬子 克拉 通 西 缘 所 作 的 Nd 模式 年 龄 研究 结果 表明 ， 长 期 以 来 被 
当 作 太古 宙 、 出 露 于 康定 一 卢 定 一 晃 宁 一 带 的 TFG- 角 站 上 岩 - 麻 粒 岩 杂 岩 体 ， 其 模式 年 
龄 大 多 在 1.2 Ga 以 内 ; 而 出 露 于 云南 境内 以 总 林 群 为 代表 的 变质 基底 及 花岗岩 类 的 Nd 
模式 年 龄 变化 范围 大 ， 且 多 数 大 于 1.2 Ga (图 3-27)。 这 就 说 明 扬子 克拉 通 西 缘 的 地 过 有 具 
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0E 2 


H 


样品 数 
样品 数 


EZ 1.4 1.2 2.0 2.8 


Nd 模式 年 龄 /Ga Nd 模式 年 龄 “Ga 
(a) (b) 


图 3-27 扬子 克拉 通 西 缘 Nd 模式 年 龄 分 布 图 
(HERRE Fa 2000) 
(a) 图 为 以 康定 群 为 代表 的 西 缘 北 部 的 模式 年 龄 ; 
(b) 图 为 以 首 林 群 为 代表 的 云南 境内 变质 岩 与 花岗岩 的 模式 年 龄 


复 录 的 演化 历史 ， 它 可 能 是 由 不 同 的 微 块 拼合 而 成 的 。 事 实 上 ， 我 们 对 四 川 冕 宁 沙 坝 出 露 
EA Fr PR PBL -ANEK Sm-Nd 同位 素 地 质 年 代 学 研究 表明 : 它们 应 形成 于 新 元 古代 
( 陈 岳 龙 等 ，2001)。 

因此 ，Nd 模式 年 龄 填 图 对 限定 不 同 地 壳 省 的 地 理 范 围 是 一 种 有 效 的 方法 。 但 是 所 得 
到 的 模式 年 龄 省 的 地 质 年 代 学 证 明和 需 由 其 他 方法 加 以 确定 。 


第 四 节 Nd 模式 年 龄 与 地 壳 增 长 


地 元 在 地 质 时 间 内 一 直 是 增长 的 还 是 大 约 维持 恒定 的 体积 是 地 质 学 中 最 基本 的 问题 之 
一 ， 但 要 作出 结论 性 的 证 明 是 困难 的 。 因 此 ， 根 据 Nd 同位 素 证 据 从 三 个 方面 加 以 讨论 。 

一 、 地 过 增生 

迁 过 年 轻 的 热 事 件 并 测定 大 陆 岩 石 形成 年 龄 的 Sm-Nd 方法 的 能 力 使 得 该 方法 理想 地 
运用 于 作出 现今 地 充 基 底 的 年 龄 分 布 图 。 这 便 得 到 了 不 考虑 全 部 时 间 内 地 壳 再 循环 进入 地 
WE AA PH TS BE 
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作出 大 致 年 龄 结构 图 的 企图 起 始 于 在 Sm-Nd 分 析 的 开发 前 ， 使 用 Rb-Sr HE (Hurley 
等 ，1962)。Hurley 等 将 Rb-Sr 等 时 线 年 龄 与 假定 地 则 SrA Sr 比值 为 0.708 的 模式 年 龄 
进行 对 比 。 总 体 上 上， 两 个 值 是 相关 的 ， 使 得 他 们 假定 等 时 线 年 龄 测定 了 从 地 慢 抽 提 的 时 
间 。 尽 管 我 们 现在 知道 Rb-Sr 系统 太 容 易 重 局 动 以 致 不 能 得 到 古老 地 体 的 可 靠 地 壳 抽 提 年 
龄 及 地 慢 增 长 线 也 具 比 0.708 更 低 的 放射 成 因 急 ,但 这 是 一 种 简单 易 行 的 方法 。Hurley 等 
为 了 计算 不 同年 龄 省 的 大 陆 基底 的 大 约 面积 将 此 方法 用 于 北美 大 陆 (图 3-28)。 


面积 增长 速率 [(km Ma ) 





图 3-28 ”由 不 同 Rb-Sr 年 龄 省 构成 的 北美 地 壳 
( 据 Hurley 等 ，1962 ) 
a 一 以 Ma 表示 的 不 同年 龄 省 b 一 增长 速率 对 I 村 间 的 直方 图 


Hurley 和 Rand (1969) 将 此 方法 扩展 到 包括 世界 陆地 面积 27/3 的 地 区 (因为 没 数据 ， 
不 包括 前 苏联 和 中 国 )。K-Ar 数据 被 用 于 从 更 有 限 的 Rb-Sr 配套 数据 的 地 理 外 推 ， 但 要 注 
意 的 是 前 者 为 重新 启动 的 。Rb-Sr 模式 
年 龄 计算 使 用 改进 的 地 帐 *SrA%Sr 增长 
曲线 ,得 到 的 值 现 稍 老 于 视 结 蝇 年 龄 。 
Hurley 和 Rand 的 数据 提供 在 积累 地 元 
年 龄 分 布 对 时 间 的 图 上 (图 3-29 曲线 
1)。 从 这 些 数据 看 起 来 地 学 的 增长 随时 
间 低 程度 加 速 。 然 而 ， 更 近来 的 研究 已 
得 到 不 同形 状 的 曲线 。 

Nelson 和 DePaolo (1985) 完成 了 





地 过 年 龄 累计 分 布 /% 





年 龄 /Ga 
与 Hurley 等 (1962) 可 比 范围 的 研究 ， Be 
他 们 使 用 Nd 模式 年 龄 填 出 了 美国 基 弃 图 3-29 ”累计 基础 上 估计 的 大 陆 增 长 速率 
的 年 龄 结构 图 。Nelson 和 DePaolo 发 现 ( 据 Dickin, 1995) 


Nd 模式 年 龄 显 ae a F-k 成 岩 结 Hy 年 龄 , 1—Hurley 和 Rand (1969); 2—Tugarinov 和 Bibikova (1976); 


导致 中 部 大 陆 古 元 古 界 速率 估计 的 大 量 3— Nelson 和 DePaolo (1985); 4 一 Patchett 和 Arndt (1986) 
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增加 。 这 些 数据 ， 结 合 近 来 发 表 的 加 拿 大 地 盾 的 年 龄 ， 导 致 与 Hurley (1962) 的 模式 
相 比 ， 北 美 克拉 通 估计 平均 年 龄 的 激增 。 该 图 形 得 到 Patchett 和 Arndt (1986) 的 进一步 
证 实 ， 他 们 进一步 放大 了 北美 新 增 古 元 古 界 (1.9 Ga) 地 壳 基 底 的 估计 面积 。 这 便 得 到 了 
对 时 间 的 地 壳 形 成 曲线 ， 表 明了 出 现 于 地 球 历 史 的 中 期 新 地 壳 增 生 的 最 大 速率 〈 图 3-29 
曲线 4)。 

二 、 沉 积 物 源 区 年 龄 

作为 大 陆 增 长 模式 的 支持 者 Armstrong (1981) 认为 ,各 种 方法 说 明 的 大 陆 增生 记录 
(如 前 所 述 ) 并 没有 证 明 大 陆 面 积 在 全 部 地 质 时 间 内 实际 增长 了 ， 如果 由 沉积 物 消 减 的 地 
壳 再 循环 进入 地 慢 等 于 消减 带 上 新 地 壳 形 成 ，4.5 Ga 前 的 大 陆 面 积 等 于 现今 大 陆 面 积 的 
模式 可 以 得 到 随时 间 的 视 地 元 增长 。 

老 的 地 壳 体 可 被 造山 作用 缩短 ， 而 后 由 侵蚀 和 沉积 消减 作用 夷 平 。 然 而 ， 一 些 沉 积 
应 可 和 逃避 此 再 循环 过 程 并 提供 老 的 、 再 循环 地 体 的 记录 。 因 此 ， 寻 找 大 陆 质 量 恒定 性 或 增 
长 性 的 证 据 转 向 沉积 物 记 录 。 透 过 侵蚀 和 沉积 作用 而 到 其 原始 地 元 抽 提 事件 的 Nd 模式 年 
龄 使 得 它 对 此 研究 成 为 理想 的 工具 。 

数据 通常 绘 于 Nd 模式 年 龄 (地 学 存留 年 龄 ) 对 沉积 物 地 层 年 龄 的 图 上 (图 3-30)。 
来 自 年 轻 地 幅 来 源 侵蚀 的 沉积 物 具 Tcr = Tsrrar， 并 位 于 一 致 线 上 (Allegre 和 Rousseau, 
1984)。 相 有 反 ， 没 有 任何 年 轻 物质 加 入 的 较 老 沉积 物 的 循环 将 使 成 分 沿 水 平和 拓 量 问 右 移动 。 
几 个 源 区 的 数据 如 图 3-30 所 示 ， 包 括 碎 导 沉积 物 (Hamilton 等 ，1983; O’ Nions 等 ， 
1983a; Taylor 等 ，1983; Allegre 和 Rousseau, 1984) KSERA iF AY BAL (Gold- 
stein F, 1984). 





天 新 物质 输入 (A) 
恒定 增长 (B) 


D 变 沉 积 岩 

a WS KARE 

e 沉积 岩 
河流 携带 的 颗粒 物 





图 3-30”20 世纪 80 年 代 早 期 几 个 碎 悄 沉积 物 的 模式 年 龄 对 地 层 年 龄 图 解 
( 据 O’ Nions, 1984 和 Allegre 和 Rousseau, 1984 的 数据 自 成 图 ) 
增长 线 A、B、C 是 所 讨论 的 不 同 地 壳 演 化 模式 


Allegre 和 Rousseau (1984) 将 这 些 数据 与 具 全 部 时 间 不 同 大 陆 增长 速率 的 大 陆 增长 
的 各 种 理论 模式 作 了 比较 (图 3-30)。“ 大 冲击 ”模式 (A)， 也 就 是 全 部 大 陆 是 在 大 约 4 
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Ga BLA BFE MAY, BREE. Allegre 和 Rousseau 认为 从 3.8 Ga 到 现在 具 均 一 增长 的 
模式 (B) 更 好 地 拟 合 数据 ， 但 最 佳 拟 合 为 曲线 〈C) ， 代 表 着 随时 间 地 壳 增 长 的 降低 。 

然而 此 图 并 不 像 它 所 显现 的 那样 为 结论 性 的 ， 因 为 在 单个 单元 中 根据 非常 可 变 的 源 区 
年 龄 在 任何 给 定 的 时 间 测 定 出 全 球 平均 沉积 物 源 区 的 年 龄 存在 巨大 困难 。 这 也 使 得 数据 非 
常 易 于 出 现 取样 偏差 。 此 类 偏差 之 一 是 相对 于 更 年 轻 的 克拉 通 物质 的 侵蚀 ， 古 老 沉 积 物 优 
先 再 循环 。 这 将 夸大 随时 间 大 陆 增 长 的 减缓 ， 表 现 出 比 类 型 B 更 有 利 的 类 型 C 模式 。 偏 
差 的 另 一 来 源 忽 视 了 年 轻 造山 带 如 加 拿 大 科 迪 勒 拉 (Cordillera) 的 增生 地 体 (Samson 等 ， 
1989). Al 3-30 所 包含 的 这 些 数 据 将 有 利于 线性 演化 模式 (类 型 B)， 表 明 在 显 生 宙 地 充 
增长 并 没有 明显 减 慢 。 

图 3-30 的 解释 也 严重 受到 假设 的 沉积 物 再 循环 进入 地 帐 的 程度 影响 。 在 图 3-30 中 所 
称 的 “大 冲击 ”模式 不 包含 地 诗 物 质 进入 地 幅 的 再 循环 。 但 在 Armstrong 的 模式 中 包括 古 
老 地 元 进入 地 慢 的 恒定 再 循环 与 相等 体积 的 年 轻 地 壳 形 成 。Armstrong (1991) 的 模式 产 
生 图 3-31 中 的 曲线 ， 看 起 来 非常 类 似 于 图 3-30 中 的 稳定 增长 模式 。 然 而 清楚 的 是 年 轻 的 
沉积 物 对 地 壳 增 长 模式 提供 非常 松散 的 限制 。 

西 格 陵 兰 依 苏 阿 (Isua) KEA 
A, BDU RA eH RAIA , 
得 到 一 致 的 3750 Ma 的 地 层 与 Nd 模 
式 年 龄 ， 表 明 它 们 没有 混和 人 大 量 的 更 EE 
EERTE. Rift, Dia (1990) 
的 南非 数据 对 于 中 新 太古 代 沉 积 物 显 
示 出 怀 人 的 老 的 源 区 年 龄 。 从 平衡 来 
看 ， 这 些 沉积 物 数据 看 起 来 有 利于 地 
壳 增 长 模式 ,但 最 终 争 论 放 在 无 效 的 
假设 上 (还 没有 看 到 具 非 常 老 源 区 年 
龄 的 沉积 物 ， 因 此 也 就 不 存在 )。 

此 弱点 来 自 需 要 使 用 本 质 上 具有 | 
很 大 噪声 的 沉积 物 数据 对 古老 地 壳 取 eae. 

样 。 然 而 ， 地 球 历 史 中 估 价 某 一 给 定 

时 间 内 地 过 体积 的 另 一 方法 就 是 测量 “图 3-31 南非 碎 必 沉积岩 的 模式 年 龄 对 地 层 年 龄 图 解 

aie A gk murat POOR aE siaaa 的 平均 

BLD BAP E FE e A th Die H = eee 

搅动 ， 可 以 预计 取 此 源 ( 古 火 山 作 用 

中 ) 比 采 十 沉积 物 富 集 源 具 大 得 多 的 代表 性 。 因 此 ， 地 壳 增 长 的 问题 可 从 该 方面 解决 。 
=Z., AtA Sinig 

20 世纪 80 年 代 中 期 ， 几 个 研究 揭示 了 古 中 太古 代 岩 石 的 初始 Nd 同位 素数 据 ， 它 们 
位 于 球 粒 陨石 演化 线 以 上 ， 一 些 情况 下 位 于 Goldstein AS Fa Hee HLA WE. Smith 和 
Ludden (1989) 认为 ,计算 得 到 的 早期 位 铁 质 宕 石 强 的 正 。 值 由 于 给 定 的 年 龄 不 正确 ， 
因此 是 错误 的 。 早 期 Kambalda 例子 已 提 及 ， 毫 无 疑问 一 些 数据 存在 问题 。 然 而 ， 他 们 得 
出 在 十 太古 代 存 在 足够 亏损 的 地 覃 成 分 ， 此 现象 是 真实 的 。 











Nd 模式 年 龄 /Ga 
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上 地 慢 非常 时 就 亏损 的 这 类 证 据 提 出 了 地 球 历 史 开 始 处 大 陆地 壳 前 进 增长 的 模式 问 
i, Armstrong (1991) 认为 这 些 数 据 支 持 他 的 地 壳 不 增长 模式 。 为 了 检查 这 种 声明 ， 
Armstrong (1991) 所 编 数据 如 图 3-32 所 示 ， 他 认为 MORB 源 的 演化 线 是 他 1981 年 模式 
的 产物 。 然 而 ， 大 多 数 可 用 的 Nd 数据 能 由 图 3-32 中 不 太极 端的 实 演 化 线 加 以 解释 。 





地 层 年 龄 /Ga 


图 3-32 ”地球 不 同年 龄 岩石 的 初始 Nd 同位 素 组 成 (以 万 分 偏差 表示 ) 
( 据 Dickin，1995) 

一 并 列 出 Armstrong (1991) 所 编 的 无 增长 MORB 演 变化 线 ; 实 线 是 大 陆 增长 

模式 的 另 一 MORB 亏损 线 ， 它 并 不 与 DePaolo (1981) MOR UR HEAR SOY 





如 果 在 地 质 时间 内 地 壳 平 均 成 分 变化 一 由 图 3-32 + SARS A) EH aT ST LE 
适应 于 恒定 的 地 过 体积 模式 。 原 理 上 ,此 要 求 在 地 球 初始 演化 时 为 厚 的 妆 武 质 (“海洋 ”) 
地 壳 、 地 质 时 间 内 逐渐 被 大 陆地 元 符 
代 的 模式 中 得 到 满足 。 这 就 涉及 到 大 
古 宙 地 壳 演 化 的 非 板 块 构造 模式 (如 
West，1980 )。 类 似 的 模式 也 得 到 
Galer 和 Goldstein (1991) 的 文 持 ， 
他 们 提出 厚 的、 长 寿命 的 碱 性 玄武 大 
地 壳 在 深部 地 帐 由 低 程 度 熔 融 在 太古 
宙 就 形成 了 。 然 而 ， 由 于 有 证 据 表 明 
地 球 历史 中 越 来 越 早 就 存在 板块 构造 
过 程 (Williams 等 ，1992 )， 几 乎 没 
有 理由 支持 长 期 的 前 板块 构造 期 。 





i a7 "Chase 和 Patchett (1988) 提出 的 
TE A) A eS SE De RA 

图 3-33 ab Joc Ti) A aR RP Dk FAB. HEAT BR Ee HES PTE ie TEE 
海洋 地 充 累 积 储存 模式 WE, 在 与 亏损 地 幅 重 新 均一 化 前 

( 据 Chase 和 Patchett，1988) (通过 对 流 ) Ho He We JRE PR ER Hh bp 
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将 产生 隐 性 宣 集 源 以 平衡 早期 亏损 地 则 。 据 此 模式 ， 储 存 的 消减 洋 完 的 量 在 地 球 历 史上 一 
直 在 增长 (图 3-33)。 地 球 的 逐渐 冷却 通过 在 地 质 时 间 内 增加 消减 地 过 的 寿命 防止 系统 达 
到 稳 态 。 考 虑 冷却 过 程 ， 与 从 海岛 玄武 岩 推 滨 的 那样 ， 几 百 个 百 万 年 期 间 建 立 起 十 太古 代 
亏损 地 幅 与 现今 消减 洋 壳 1~2 Ga 寿命 的 证 据 是 一 致 的 。 

McCulloch 和 Bennett(1993) 认 为 " 板 片 储存 "模式 的 有 效 性 在 古 太古 代 消 减 过 程 中 板 片 
熔融 而 不 是 脱水 的 趋势 将 是 有 限 的 , 而 是 亏损 地 帼 的 体积 随时 间 而 增加 。 然 而 ,此 地 慢 源 不 
是 平缓 增加 ,而 是 以 一 个 或 多 个 跳跃 式 地 增加 ,对 应 于 上 地 幅 中 在 后 继 的 更 深 相 过 渡 边 界 对 
流 循环 的 建立 。 例 如 , 主 跳跃 可 能 是 从 400 km 深 的 上 地 幅 到 现今 广泛 推测 的 670 km PEAY 
MORB 源 。 如 此 跳跃 出 现 于 古 中 太古 代 之 间 , 那 么 它 能 有 效 阻 止 上 地 帐 亏损 近 1 Ga. 


第 五 节 海水 中 的 Nd 


海水 中 的 Nd 丰 度 大 约 比 岩石 中 的 低 一 百 万 倍 ， 大 约 为 万 亿 分 之 三 (Goldberg 等 ， 
1963; Piepgras 等 ，1979)。 相 反 ， 像 钢 这 样 的 离子 在 岩石 和 海水 中 具 类 似 的 丰 度 。 这 便 导 
致 Goldberg 等 提出 Nd 在 海水 中 具 非 常 短 的 滞留 时 间 ， 可 能 小 于 300 年 ， 并 小 于 海洋 中 海 
水 的 周转 速率 。 这 是 由 于 特殊 物质 从 海水 中 将 稀土 有 效 地 清除 所 致 。 

与 Sr 一 样 ,海水 中 的 Nd 同位 素 系统 也 是 不 同 来 源 相关 通 量 的 产物 。 然 而 ， 对 于 Nd 
来 说 非常 短 的 海洋 滞留 时 间 意 味 着 可 预料 在 海水 中 它 的 同位 素 系 统 学 将 完全 不 同 于 Sr 
“(其 在 海洋 中 的 滞留 时 间 超过 2 Ma). 

海水 中 非常 低 的 Nd 浓度 带 来 了 一 些 分 析 困 难 。 相 反 , 锰 结核 (被 认为 是 直接 从 海水 中 
沉淀 出 的 ) 其 w (Nd) BIAJL A =< 107°. Ale, IO’ Nions 等 (1978) 和 Piepgras 等 








c. 大 陆 岩 石 的 典型 范围 
大 陆 溢 流 
ZRA 大 洋 岛 
af 


PEP 2 aA 
<> 





图 3-34 AEE ATK ZAK Nd 同位 素 分 析 直 方 图 及 与 主要 充 源 的 相对 关系 
{ 据 Piepgras 和 Wasserburg, 1980) 
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(1979) 的 研究 主要 集中 于 对 这 类 物质 的 研究 。 研 究 发 现 不 同 海洋 盆地 中 不 同 的 锰 结 核 同 
具 明 显 不同 的 同位 素 变 化 (图 3-34b) 并 被 Piepgras 等 归结 为 海水 同位 素 成 分 的 真实 变化 。 

Piepgras 等 根据 在 每 一 个 海洋 体内 广泛 分 布 的 锰 结 核 具 有 特征 的 但 可 重 现 的 Nd 同位 
素 成 分 证 明 他 们 的 解释 。 这 由 过 滤 海 水 样品 的 直接 分 析 得 到 证 实 〈 图 3-34a)， 它 们 表明 与 
来 自 相 同 海盆 的 海底 锰 结 核 的 同位 素 成 分 是 一 致 的 。 来 自 太平 洋 〈 总 体 10 一 20 L) 的 4 
个 海水 样品 的 直接 Nd 同位 素 分 析 由 Piepgras 等 给 出 ， 而 大 西洋 海水 的 分 析 由 Piepgras 与 
Wasserburg (1980) 给 出 。 

海水 同位 素 成 分 与 可 能 源 区 的 对 比 表 明 (图 3-34c)， 指 示 太 平 洋 海水 可 能 是 大 陆 与 海 
洋 地 壳 Nd KA 50/50 的 混合 物 ， 而 大 西洋 海水 包含 高 达 80% 的 大 陆 Nd。 这 与 果 大 的 河 
水 流入 大 西洋 是 一 致 的 。 在 大 西洋 海水 内 部 次 一 级 同位 素 变 化 也 可 以 看 出 来 【图 3-35a)。 
在 Sargasso 海中 来 自 至 少 1 km 深 处 的 样品 具 非 常 一 致 的 ems 成分， 平均 为 一 13.5， 而 更 
浅 的 来 自 300m 和 50m 深 处 的 样品 具有 更 多 的 放射 成 因 的 sNa 值 ， 分 别 为 -10.9 和 一 9.6。 
这 意味 着 大 西洋 水 体 的 同位 素 有 分 层 ， 该 结论 与 长 期 以 来 建立 的 大 西洋 的 海洋 学 观察 结果 
是 一 致 的 (Wust，1924)。 
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图 3-35” 穿 大 西洋 沿 经 度 剖 面 示 意图 
( 据 Piepgras 和 Wasserburg，1987) 
a 一 北大 西洋 Nd 同位 素 变化 等 值 线 图 ; b 一 海洋 学 上 所 建立 的 全 大 西洋 水 体 图 (虚线 表示 取样 点 ) 


Piepgras 和 Wasserburg (1987) 利用 5 个 垂直 断面 的 水 样 对 北大 西洋 进行 了 更 详细 的 

Nd 同位 素 研究 。sNd 等 值 线 图 (图 3-35a) 与 根据 盐 度 和 温度 认识 的 水 体 是 一 致 的 (图 3- 

35b)。 中 纬度 地 区 的 表面 水 (SW) 具有 的 exws 值 与 主要 河流 如 亚 马 迎 和 和 密 密 西 比 河水 溶 
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解 的 Nd 收入 是 一 致 的 (Piepgras 和 Wasserburg, 1987; Goldstein 和 Jacobsen, 1987)。 从 地 
中 海流 出 的 水 也 具有 类 似 的 成 分 (Piepgras 和 Wasserburg，1983)。 相 反 ， 大 洋 的 主要 水 
体 ， 北 大 西洋 深水 (NADW) 具 非 常 均一 的 非 放射 成 因 的 Nd (exa= 一 13.5)。 已 知 此 水 
体 主 要 来 自 北 极 中 层 水 (AAIW)，Stordal 和 Wasserburg (1986) 证 明 在 巴 耸 湾 其 en fk 
一 25。 因 此 ，NADYW 的 seNa 成 分 必定 是 AIW 与 中 纬度 表面 水 的 混合 结果 。 最 后 ， 由 于 
NADW 同 南 流 癌 赤道 ， 它 便 成 为 具有 中 等 emu 的 两 个 水 再 一 一 南极 中 层 水 和 底层 水 
(AAIW，AABW， 图 3-35b) 间 的 三 明治 。 

在 成 功 将 现代 海洋 Nd 同位 素 收 入 特征 化 后 ，Shaw 和 Wasserburg (1985) 评估 了 证 
海洋 Nd 同位 素 成 分 的 不 同类 型 物质 的 指示 剂 。 他 们 发 现在 活 的 有 机 体 中 碳酸 盐 和 克 酸 盐 
的 ww 是 非常 低 的 〈 十 亿 分 之 一 )， 但 是 化 石 碳酸 盐 和 磷酸 盐 wna) PHN AIL x 107%. 
JLE X10°°, Shaw 和 Wasserburg 将 这 种 化 石 碳 酸 盐 增 高 的 Nd 含量 主要 归结 为 碎 恨 Nd 
REN Bea Ate, (ADR RRR EE (〈( 政 形 石 、 鱼 骨 、 海 豆芽 类 腊 足 类 及 无 机 磁 酸 盐 ) 
的 高 Nd 含量 归结 为 〈 死 后 ) 直接 从 海水 中 的 吸收 作用 。 由 政 形 石和 磷 灰 石 测定 古 海 水 
Nd 的 可 靠 性 通过 对 确定 年 龄 的 单个 海盆 中 不 同 部 位 的 重 现 性 结 采 得 到 证 实 。 


KPP- Z h F 


海洋 面积 /% 





图 3-36 依据 Smith 等 《1981) 的 古 地 理 图 建立 的 全 部 显 生 宙 
不 同 洋 倪 相对 大 小 随时 间 变 化 的 关系 
( 据 Keto 和 Jacobsen, 1988) 





现今 不 同 海洋 间 Nd 同位 素 变化 的 证 据 表明 这 种 状态 在 过 去 也 是 相关 的 。 因 此 ， 对 于 
建立 过 去 海水 Nd 同位 素 演化 的 先决 条 件 是 采用 海洋 十 地 理 模 式 。 图 3-36 说 明了 一 个 这 类 
模式 (Keto 等 ，1988)。 可 以 看 到 全 部 显 生 宙 太 平 洋 - 泛 大 洋 占 主导 地 位 ， 在 晚 古 生 代 全 
部 被 包围 。 早 古生代 的 古 地 理 没有 很 好 地 建立 起 来 ， 导 致 了 对 原 大 西洋 (Iapetus) 的 相对 
重要 性 的 认识 还 存在 分 歧 。 
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Sa(D) 


* 太平洋 一 沁 古 大 洋 


Ena(t) 





图 3-37 fe AEST Ta] eR SY SP AE EY enh 
(HE Keto 和 Jacobsen, 1988) 
计算 的 全 球 平均 海水 曲线 用 于 对 比 (a) 太平 洋 - 泛 上 古 大 洋 ;(b) FDU FCA ee SA ee 


End 0 





-20 
0 I 2 3 4 


年 龄 /Ga 


图 3-38 ”用 于 扩展 全 球 海水 Nd 同位 素 演化 曲线 至 前 寒 武 纪 的 铁 建造 sa 随时 间 变 化 图 解 
( 据 Jacobsen 和 Pimentel-Klose, 1988) 
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Keto 和 Jacobsen( 1988 RATE A ABE IK RE Sy HA a AT ( Staudigel 等 ， 1985) AFL 
上 的 铁 锰 膜 (Palmer 等 ,1986) 及 海 豆芽 类 (Keto 等 ,1987;1988) 相 对 比 。 由 于 太平 洋 - 泛 大 
祥 占 有 如 此 重要 的 地 位 , 它 大 约 接近 全 球 海水 中 平均 Nd 演化 曲线 (图 3-37(a))。 其 他 具有 
特征 Nd 同位 系 成 分 的 海洋 盆地 在 新 生 代 和 了 晚 十 生 代 可 见 到 (图 3-37 (b)), 它们 是 大 西 
洋 和 原 大 西洋 。 

Jacobsen 和 Pimentel-Klose (1988) 通过 分 析 太 上 古 宙 和 元 古 宙 带 状 铁 建 造 (BIF) 将 平 
均 海水 Nd 同位 素 演 化 曲线 延伸 到 前 守 武 纪 ， 这 些 被 认为 是 指示 着 前 寒 武 纪 大 洋 的 同位 素 
成 分 。 尽 管 扎 少 地 球 此 期 间 可 靠 的 古 地 理 信 息 ， 根 据 在 前 寒 武 纪 期 间 较 小 的 大 陆 体 对 海洋 
循环 混合 施加 了 较 小 的 阻碍 ， 假 定海 水 中 世界 范围 内 的 均一 性 Nd 同位 素 组 成 可 能 还 是 正 
确 的 。 

带 状 铁 建 造 的 数据 与 Keto 和 Jacobsen (1988) 显 生 宙 平均 海水 演化 曲线 一 起 如 图 3- 
38 所 示 。 这 条 曲线 延伸 到 前 寒 武 纪 拟 合 BIF 数据 ， 表 明 不 像 显 生 宙 大 陆 径流 起 主导 影响 
ARE, AHK Nd 由 洋 中 状 热 液 循 环 控制 。 这 也 与 那 时 较 小 的 大 陆 体 与 较 高 的 全 球 热 
流 是 一 任 的 。 然 而 元 上 古 宙 是 从 太古 宙 地 由 占 主导 地 位 辣 显 生 宙 地 这 占 主导 地 位 的 过 渡 期 。 
前 寒 武 纪 海 水 的 Sr 同位 系 演化 可 以 得 到 类 似 的 结论 。 
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UF U-Th-Pb 法 


铅 的 4 个 稳定 同位 素 ， 只 有 ”Pb 是 非 放 射 成 因 的 。 其 他 铅 同位 素 都 是 来 目 U 和 Th 
的 3 个 复 豪 变 链 的 是 终 产 物 。 然 而 ， 每 个 系列 的 中 间 成 员 是 相对 短 寿 命 的 ， 因 此 当 涉 及 几 
百 万 年 的 地 质 时 间 尺 度 时 通常 被 忽略 掉 。 表 4-1 表示 了 最 终 母 体 - 子 体 对 ， 其 中 最 重 原 子 
量 的 母体 (238U) 衰变 到 最 低 原 子 量 的 子 体 (2%Pb), 反之 亦 然 。 要 注意 的 是 ， 人 UU 的 半 
豪 期 与 地 球 的 年 龄 相当 ， 而 235U 的 半衰期 要 短 得 多 ， 因 此 几乎 所 有 的 原始 地 球 中 的 下 U 
CREARI Pb, Th 的 半 训 期 与 宇宙 年 龄 相当 。 


表 4-1 U 和 Th 最 终 母体 - 子 体 对 


衰变 路 径 半 训 期 t1./Ga FEE BM A/a! 
238] J» 206 ph, 4.47 1.55125 x 107” 
APh 0.704 9,8485x 107! 
Th Ph 14.01 0.49475 x 107" 


(HE Jaffey 等 ，1971 数据 ) 


如 果 我 们 考虑 一 个 年 龄 系统 ¢ (例如 ， 从 岩浆 结晶 的 一 个 花岗岩 侵入 体 )， 我 们 便 能 
写 出 与 每 一 衰变 图 有 关 核 素 的 方程 ， 由 一 般 方程 (1 一 10) 可 得 到 


206 Php = =e e2 238 ( eh 238? _ 1) (4 E 1) 
207 Php = = 207 pp, 十 23577 (e425? A 1) (4 2 2) 
208 Php = = Phy 4 232 Th ( e2232" = 1) (4 一 3) 


RP: P 指 一 指定 核 素 的 现在 丰 度 ; I 指 该 核 素 的 初始 丰 度 。 全 部 方程 除 以 Pb 以 获得 包 
含 同 位 素 比 值 而 不 是 绝对 核 素 丰 度 的 方程 较为 方便 。 选 择 “Pb， 因 为 它 是 惟一 的 非 放射 
性 同位 素 。 因 此 ， 我 们 得 到 























206Ph 206Ph 
(ape). = Ei a =“ 238% — 1) (4 — 4) 
207 Ph 207 Ph 
(me), 一 aia t 304). San (e425 ~ 1) (4 — 5) 
208 Pb 208 Pb 232 Th 
(app), = (wpe), + amp, fe" D aa 


原理 上 ， 误 变 方 程 (4-4) 到 (4-6) 能 用 来 构筑 等 时 线 图 ， 因 此 以 类 似 于 Rb-Sr 系 
统 的 方式 测定 岩石 的 年 龄 。Th-Pb 和 U-Pb 等 时 线 像 Rb-Sr 系统 一 样 限 于 类 似 的 假设 ， 其 
中 最 关键 的 是 所 分 析 的 样品 在 系统 被 测定 时 总 保持 Th, U, Pb 封闭 。 对 于 U-Pb 定年 ， 
也 有 必要 假定 没有 235U 裂变 链 反 应 的 干扰 。 如 果 这 些 假设 成 立 ， 那 么 ThAWPb、U/ 
27PH, UL Pb 系统 将 给 出 一 致 的 年 龄 。 

U-Pb 等 时 线 测 年 中 等 成 功 的 一 个 地 区 是 海洋 碳酸 盐 岩 的 直接 定年 (Smith 等 ， 
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1989)。 其 他 放射 性 定年 方法 已 经 证 明 200 
碳酸 盐 宕 要 定年 是 非常 困难 的 ,但 是 
因为 它们 低 的 Pb 含量 (大 约 100 一 
500 ng/g) 与 相对 高 的 U 含量 (50~ 
100 ng 人 g)， 多 射 珊瑚 在 地 质 时 间 内 能 
产生 可 测量 的 ”YPb 的 变化 。 图 4-1 表 
示 尝 盆 纪 多 射 珊瑚 的 U-Pb 等 时 线 及 
相伴 的 一 个 目 生 黄 铁 矿 样品 。 (376 士 is。 
10) Ma (26, MSWD= 4.7) 的 等 时 

线 年 龄 与 大 约 375 ~ 385 Ma 的 地 层 年 
龄 能 很 好 地 比照 。 然 而 ， 从 图 4-1 能 “0 5 10 15 20 
看 到 一 个 Heliophyllum 珊瑚 和 四 个 


— 
he 
A 


376 + 10Ma(20) 


= 
= 


N (Pb) NC Pb) 





25 


Cystiphylloides 中 的 三 个 离开 了 等 时 图 4-1 加 拿 大 安大略 省 西南 泥 盆 纪 珊瑚 的 U-Pb 等 时 图 





线 o 这 可 能 是 由 于 在 得 重 结 fait PE 中 ( 据 Smith 和 Farquhar, 1989) 

的 开放 系统 行为 造成 的 为 Cysti- 空心 和 实心 圆 为 Heliophyllum; 空心 和 实心 三 角形 
| aor ae 为 Cystiphylloides; 空心 符号 表示 没有 参与 回归 

phylloides 珊瑚 具有 人 允许 增加 流体 运动 


的 多 孔 结构 。 随 后 的 工作 中 ，U-Pb 方法 已 用 于 研究 成 岩 方解石 的 增长 中 ， 但 由 于 多 增长 


阶段 的 影响 要 测定 得 到 可 徘 的 年 龄 是 困难 的 (Smith Æ, 1991). 


但 是 ， 在 硅 酸 崖 中 由 于 低级 变质 作用 和 表面 风化 ， 及 Pb, Th E U 的 活泼 性， 
U-Pb 和 Th-Pb 系统 很 少 保持 封闭 s 例如 ， 美 国 怀 俄 明 花岗岩 出 岩 基 的 全 宕 样品 的 Th-Pb 





30 





40 a 
m 美国 怀俄明 花岗岩 山 2 
D 
ao 
= 38 = 
œ i 
© 37 
= 20 2.82Ga 人 参考 线 
a 
D 36 
= 
35 
34 15 
330 10 20 30 20 0 10 20 ”30 
NC? THYNC™ Pb) NC UYNC™ Pb) 


图 4-2 ”美国 怀俄明 花岗岩 山 岩 基 的 等 时 线 图 
( 据 Rosholt 和 Bartel, 1969) 
a 一 Th-Pb RHA; b 一 表示 由 于 灾难 性 的 U ERG ABE E 282 Ga 参考 线 的 左边 
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分 析 得 到 大 约 2.8 Ga 的 年 龄 (图 4-2a) ， 但 在 U-Pb 等 时 线 图 上 ， 该 系统 显示 了 灾难 性 的 
UER, AKRE ME U-Pb 年 龄 (图 4-2b)。 

实际 上 ,U、Th、Pb 的 活动 性 使 得 它们 简单 U-Pb 等 时 线 定年 的 使 用 非常 有 限 。 但 是 因 
AU MSU, Ph 和 ”Pb 一致 的 化 学 行为 ,即使 在 受到 扰动 系统 中 ,也 可 得 到 年 龄 信息 。 
U-Pb“ 猪 石 ” 法 .普通 铅 法 及 方 铅 矿 模式 年 龄 法 是 U-Th-Pb 定年 的 主要 方法 。 





第 一 节 ”钻石 U-Pb 定年 


如 果 有 这 样 的 矿物 ， 在 其 形成 时 强烈 地 吸收 铀 但 不 吸收 铅 ， 那 么 上 面 的 方程 (4-1) 
通过 去 掉 初始 %Pb 这 一 项 ， 简 化 得 到 





206Pb = BU (ezt — 1) (4 一 7) 
SU 移 到 方程 一 边 ， 得 到 
206 ph * i 
2381] € 28 — 1 (4 - 8) 
式 中 Pb* 仅 代表 放射 成 因 馈 。 类 似 的 方程 也 可 从 (4-2) 式 推 导出 来 : 
207 Dl * 
To = gas =] (4-9) 


Xt U 和 Pb 保持 封闭 系统 的 矿物 ， 当 它们 的 同位 素 组 成 插 和 人 到 方程 (4-7), (4-8) 
左边 时 ， 给 出 一 致 的 上 值 。 当 成 分 产生 这 样 的 一 致 性 年 龄 作 图 示 时 〈 图 4-2)， 它 们 便 形成 
了 Wetherill (1956a) 所 称 的 一 任性 曲线 。 该 一 致 性 曲线 可 通过 迭 换 惨 变 背 数 和 一 系列 t 
值 到 方程 (4-8). (4-9) 的 右边 就 可 画 出 来 ， 并 投 出 每 个 t ER 

品质 铀 矿 和 独居 石 是 用 于 U-Pb 地 质 年 代 学 的 首先 两 个 矿物 ， 因 为 它们 趋 于 吸收 大 量 
的 铀 、 针 但 几乎 没有 初始 ( 非 放 射 成 因 ) 铝 4 然而 ,它们 的 有 限 分 布 限制 了 其 适用 性 。 锯 石 
是 一 种 更 为 广泛 分 布 的 富 铀 矿物 ,存在 于 大 多 数 中 到 酸性 岩 中 ,因此 已 成 为 U-Pb 定年 方法 
中 的 主要 对 象 。 在 基 性 岩 定 年 中 利用 钳 石 定年 也 是 很 重要 的 ,但 其 猪 石 含量 常 第 较 低 。 

进入 到 钳 石 中 的 少量 初始 (“普通 ”) Pb， 通过 测定 该 矿物 中 的 (初始 ) OY Pb 的 量 并 
利用 全 岩 的 2%PbA20Pb 与 ?27PbA04Pb 比值 来 估计 进入 到 铬 石 中 的 初始 *Pb 与 ”Pb 的 量 。 
这 从 现今 测 得 的 2%Pb 55° Ph 扣除 得 到 放射 成 因 部 分 。 对 于 钳 石 具有 非常 低 的 普通 Ph & 
量 ， 从 一 般 地 球 铅 演化 模式 (如 Stacey 和 Kramers, 1975) 来 估计 普通 Pb 作 适 当 校 正 是 
可 能 的 ， 而 不 分 析 全 大 样品 。 

一 、 铅 丢失 模式 

早期 对 富 铀 矿物 的 定年 工作 便 发 现 大 多 数 样品 具 不 一 致 的 2%Pb/U、2 Pb 和 TU 年 
龄 。Holmes (1954) 认为 ， 这 种 不 一 致 性 是 由 于 Pb 丢失 所 致 。 从 那 时 开始 ， 许 多 U-Pb 
定年 研究 致力 于 铅 丢 失 机 制 和 遭受 过 铅 丢 失 样品 的 精确 年 龄 测定 。 

Ahrens (1955) 发 现 来 自 津巴布韦 〈 罗 得 西亚 ) 的 独居 石 与 晶 质 铀 矿 得 到 不 一 致 的 U- 
Pb 年 龄 ， 然 而 在 一 致 线 图 上 形成 一 条 线性 排列 (E 4-3)。 这 种 线性 排列 现在 称 为 不 一 致 
线 。 

Wetherill (1956a) 对 这 些 数据 解释 为 铅 的 幕 式 丢 失 。 他 认为 ， 不 一 致 线 与 一 致 线 的 
上 交点 对 应 于 这 些 矿 物 的 形成 时 间 (2,). SRM, Wetherill 认为 一 致 线 与 不 一 致 线 的 下 区 
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A a) 也 有 年 龄 意义 ， 代 表 着 引起 铅 从 矿物 中 丢失 的 热 事 件 的 时 间 。 对 于 罗 得 西亚 的 这 
些 矿 物 ， 事 件 分 别 是 2700 Ma 和 500 Ma。 他 通过 引证 锂 云母 500 Ma Rb-Sr 和 -Ar 年龄 
是 那 时 热 事件 的 证 据 来 支持 此 模式 。 


0.4 


NEPO) MU) 


© 
we) 





0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 
NC Pb)/ NCU) 


图 4-3 ”以 百 万 年 校正 的 U-Pb 一 致 线 图 
( 据 Wetherill, 1956a) 
从 2700 Ma 老 的 津 巴 布 囊 富 忆 大 物 中 不 同 程度 地 发 生 Ph 丢失 产生 不 一 致 线 


Goldrich 和 Mudrey (1972) 通过 考虑 富 铀 和 矿物 的 辐射 抽 奏 造成 蔓 体 内 的 微 毛 细 管 网 
并 在 其 中 充填 流体 ， 提 出 了 铅 扩 散 丢 失 模 式 。 由 扩散 进入 流体 中 的 钻 ， 当 基底 岩石 被 抬升 
引起 矿物 膨胀 并 排出 充填 于 毛细 管 中 的 流体 时 ， 铅 便 从 该 信物 中 丢失 挥 。 

对 磨 圆 钳 石 的 分 析 工 作 (Krogh, 1982b) 已 经 证 明 ， 完 全 未 刨 变 的 钻石 是 具 一 致 性 年 
龄 的 。Kober (1986) 进一步 证 明 ， 当 铅 从 铸 石 颗粒 在 质谱 计 中 就 地 燕 发 时 ， 不 一 致 的 Pb 
在 低 的 灯丝 温度 时 CRF 1350C) 可 被 驱赶 出 来 ， 而 一 致 铅 部 分 通常 在 1400 ~ 1500T 间 
Fett, Kober (1987) 从 这 些 高 发 射 温度 认为 ， 一致 的 放 财 成 因 铅 部 分 蔡 代 进入 丁 铸 石 唱 
格 本 身 中 ， 而 不 是 充填 缺陷 和 空 阶 。Pb?! 离子 半径 (1.18 一 1.29 A) 太 大 不 允许 替代 
Zr4+ (0.72~0.84 A), Hft (0.71~0.83 A)。 然 而 ，Pb4+ 的 离子 半径 仅 为 0.78 一 0.94 
A， 使 得 它 有 可 能 作为 候选 准许 进入 唱 格 。Kober (1987) 提出 ， 在 放射 性 衰变 中 8 粒子 
的 发 射 及 发 射 的 He (a 粒子 ) 转变 成 中 性 He， 能 影响 此 氧化 作用 。 

此 证 据 表 明 ， 钳 石 中 的 铝 丢 失 是 一 个 相当 明显 的 过 程 。 也 就 是 说 ， 示 人 蚀 变 的 错 石 品格 
铅 丢 失 非 常 少 或 者 没有 丢失 ; 而 蚀 变 的 错 石 (由 变 晶 化 引起 ) 非常 容易 丢失 铅 。 任 何 锋 石 
晶体 可 能 包含 两 类 物质 。 例 如 ， 图 4-4 表明 蚀 变 前 锋 通 过 钳 石 的 变 唱 富 铀 部 分 回 前 推进 。 

从 刨 变 钳 石 中 丢失 铅 的 确切 机 制 事实 上 在 不 同 的 环境 中 可 能 是 不 同 的 。 因 此 ， 可 得 出 
U-Pb 猪 石 不 一 致 线 的 下 交点 年 龄 ， 如 果 它 得 到 其 他 地 质证 据 的 支持 才 具 真实 的 年 龄 意义 。 


然而 ， 上 交点 作为 钳 石 形成 年 龄 的 解释 不 受 影 啊 。 
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图 4-4 变 唱 锋 石 蚀 变 前 锋 向 内 推进 素描 图 未 蚀 变 部 分 为 白色 
( 据 Van Breemen 等 ，1986 ) 


二 、 上 交点 年 龄 

UG AS he ASE (FE Polo) yo EA HEN BE, AT 
BRAS AEN ABE — ERIE es MTA SY OT EA A Va AS Te) PY BG FE MT 
结果 进行 线性 回归 。 该 回归 线 代 数 上 不 能 解 出 上 、 下 交点 年 龄 ， 因 此 这 些 通常 是 通过 校正 
的 一 致 线 由 图 解 计算 出 ， 或 由 计算 机 进 街 透 供 解 出 。 ‘Cc 

Silver 和 Deutsch (1963) 在 单个 岩石 样品 中 对 不 同 钳 石 部 分 的 铅 丢 失 作 了 开创 性 的 研 
究 。 他 们 发 现 大 的 错 石 比较 小 的 错 石 丢失 较 少 的 铅 (因为 后 者 较 大 的 表面 积 / 体 积 比 )， 并 
且 低 铀 含量 的 错 石 比 高 铀 含量 的 钳 石 丢失 较 少 的 铅 。 后 者 的 影响 归结 为 富 铀 颗粒 具有 较 大 
的 辐射 损伤 。 除 了 丢失 铅 ， 变 唱 钳 石 趋向 吸收 杂质 (AR). AL, FAM READ Al 
生 不 同 部 分 的 铅 丢 失 。 

如 果 在 一 个 错 石 的 历史 中 不 同时 间 发 生 了 铅 丢 失 ， 产 生 的 不 一 致 线 将 可 能 形成 从 上 交 
点 出 发 的 悄 状 散布 的 点 。 这 将 反映 为 上 交点 有 相当 小 的 误差 ,但 下 交点 误差 大 。 

Krogh (1982a、b) 认为 最 好 是 在 分 析 前 从 样品 中 将 不 一 致 的 铅 去 掉 。 方 法 之 一 是 使 
用 非常 高 通 量 的 磁 分 离 器 ， 它 可 去 掉 所 有 的 但 是 最 少 变 晶 的 颗粒 (Krogh, 1982a), 5— 
PTT FE TE BB PB FR PA EA AD, CINE A Ea E h E A T E E a 
(Krogh，1982b)。 以 此 方式 可 得 到 一 致 性 的 显著 增加 (图 4-5)， 且 后 一 种 方法 已 成 为 
“常规 ” 错 石 分 析 中 的 标准 程序 。 

对 具 复 杂 地 质 历 史 错 石 测 年 的 男 一 种 方法 是 将 单个 大 错 石 晶体 破 成 碎片 在 非常 低 的 空 
白化 学 分 离 后 分 析 单 个 碎片 (Scharer 等 ，1982)。Corfu (1988) 将 此 方法 发 展 成 破 掉 大 
杀 石 棱角 分 析 较 老 错 石上 的 新 结晶 钳 石 年 龄 的 方法 。Aleinikoff 等 (1990) 通过 分 析 具 长 
尾 的 楼 柱状 颗粒 由 微 空气 摩擦 产生 的 错 石 尘 成 功 得 到 了 类 似 的 效果 。 在 这 种 颗粒 上 空气 麻 
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(#8 Krogh, 1982b) 
加 号 与 实心 三 角形 表示 两 种 不 同 的 岩石 样品 





擦 的 效应 如 图 4-6 所 示 。 压 碎 了 的 颗粒 必须 排除 以 防止 它们 在 摩 所 过 程 中 解体 ， 它 们 会 释 
放 核 体 部 分 进入 尘埃 中 。 

三 、 离 子 微 探 针 分 析 

获得 一 致 线 U-Pb 年 龄 的 另 一 种 完全 不 同 的 方法 就 是 用 离子 探 针 就 地 分 析 钳 石 颗 粒 中 
的 Pb 同位 素 组 成 (和 U/Pb 比值 )。 这 种 仪器 的 原理 是 一 束 轻 离子 (如 ，O- ) ARR 
并 喷射 抛光 的 钳 石 颗粒 表面 从 而 产生 次 级 Pb 离子 质量 (因此 又 称 为 二 次 离子 质谱 或 
“SIMS”) 。 铅 离子 在 双 (ARE) 聚焦 质谱 计 中 人 分析。 静电 分 析 器 是 必需 的 ， 因 为 发 射 
出 的 次 级 离子 具 大 的 能 量 范 围 ， 如 果 不 过 滤 ， 将 在 质谱 中 产生 坏 的 峰 尾 。 

SIMS 分析 中 的 主要 问题 是 喷射 分 子 离子 对 原子 质量 的 干扰 。 在 铅 同 位 素 分 析 中 ， 这 
种 干扰 由 Hf{O; 的 原子 引起 ， 它 与 铅 间 位 素 有 着 几乎 相同 的 质量 ， 从 而 引起 同 量 异 位 干扰 
(Hinton 等 ，1979)。 为 了 克服 此 问题 ， 这 类 仪器 (包括 磁场 ) 必须 具有 非常 大 的 物理 尺 
寸 ， 以 便 产生 不 同 质 量 间 大 的 空间 分 离 (等 同 于 几 千 分 之 一 的 分 辨 率 )。 这 便 可 使 Pb 利 
用 “质量 缺陷 ”现象 从 分 子 离子 的 干扰 中 分 离 出 来 (图 4-7)， 其 原理 是 原子 量 的 微小 变 
化 是 由 不 同 原子 的 不 同 核 结合 能 引起 的 。 

用 于 U-Pb 测 年 的 SIMS 仪器 最 成 功 的 例子 是 澳大利亚 国立 大 学 开发 的 “灵敏 高 分 辩 
离子 探 针 ”或 称 为 “SHRIMP” 仪 器 (Compston 等 ，1984)。 

SHRIMP 应 用 的 一 个 重要 实例 是 寻找 非常 老 的 岩石 (Froude 等 ,1983)。 西 澳大利亚 
Narryer 山 由 被 3.6 Ga 年龄 的 片 碎 崖 包围 的 太古 宙 石 喘 岩 建造 中 选 出 错 石 , 单 颗粒 错 石 的 
不 同 区 域 利 用 离子 探 针 分 析 ,得 到 了 非常 一 致 的 结果 。 许 多 年 龄 在 3 一 3.8 Ga 的 范围 内 ,但 
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有 几 个 颗粒 给 出 的 年 龄 为 4.1 一 4.2 Ga( 图 4-8)。 

Narryer 山 钳 石 中 一 些 点 位 于 一 致 线 以 上 ， 显 
示 为 所 谓 的 “ 反 不 一 致 性 ”。 如 果 全 宕 成 分 在 一 致 
线 上 作 图 (有 时 用 于 铀 矿床 ) 这 种 现象 第 见 ， 且 
通 浓 是 由 于 铀 丢失 造成 的 。 但 是 丙 极 Enderby fii 
地 Sones 山 所 取 的 钻石 离子 探 针 人 研究 有 助 于 解释 
离子 探 针 分 析 中 的 反 不 一 致 性 现 稼 (Williams 等 ， 
1984)。 分 析 表 明 ，U 浓度 随 着 分 析 点 离子 吐出 的 
深度 加 深 其 变化 非常 平缓， 而 Pb 浓度 则 不 规则 地 
变化 ， 造 成 PbAU 比值 的 突然 变化 (图 4-9)。 因 
IE, PS PTR AT PY Be AR BEY REE h FiA a 
体内 不 同 区 域 间 放 射 性 成 因 Pb 的 迁移 ， 而 不 是 U 
丢失 造成 的 。 

、209pb/A%Pb 年 龄 

在 显 生 宙 岩 石 的 定年 中 ， 独 大 石 与 钳 石 两 者 
可 能 非常 紧 徘 一 致 线 ， 有 了 时 呈 一 簇 ， 以 致 不 能 产 





图 4-6 ” 错 石 颗粒 麻 蚀 前 生 好 的 不 一 致 线 。 在 此 情形 下 ， 可 能 有 必要 假定 
(a) 与 磨 蚀 去 掉 棱 和 界面 边 后 现在 发 生 了 铅 丢 失 迫 使 不 一 致 线 通 过 原点 。 用 上 
iin 面 的 方程 (4-8) 除 以 方程 (4-9), 该 线 斜 率 的 
( einiko ，1990 ) (5) BAH 207 Ph 7 Ph 年 龄 。 207 pp 296 Ph 年 龄 正常 
Pb 
10000 FAY isi ~~ 
HiO, 
Pb 
m HfSi 
HfSi HP 
1000 
ie 21,0 
5 页 Z1,Si 
10 
1 H 在 
206 207 208 





质量 数 


图 4-7 使 用 高 分 辨 质谱 计 将 Pb 从 干扰 分 子 离子 信号 中 分 离 
( 据 Hinton 和 Long, 1979) 
左 图 表示 分 辩 率 为 1000; 右 图 分 辨 率 为 3200 
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图 4-8 西 澳大利亚 Narryer LIARA Pe PR ET PT A eR 
( 据 Froude 4, 1983) 
Sub ARAB EMA COP ADA ea RAM); 
TRO EE a GEJE) BOSD TE AR ERA 





_ 1000 1200 
u 
k 1200 
= 700 1000 to A 
$ 800 AN 1000 
a 800 
3 600 500 800 
_ 2400 2400 
K 2000 1400 2000 = 
t aed tee ev PEE ai 2400 ete aa patta pagto et 
l 1600 
S 0 1000 2000 
分 析 时 间 一 > 


图 4-9 ”四 个 不 同 猪 石 点 在 离子 探 针 分 析 过 程 中 测定 的 U 和 Pb 浓度 与 坑 加 深 的 关系 
( 据 Williams 等 ，1984) 
Pb 的 发 射 看 起 来 不 如 U 稳定 


情况 下 是 最 小 年 岭 ， 因 为 定义 的 不 一 致 线 通 常 其 斜率 太 小 而 不 能 通过 原点 。 然 而 ， 如 果 数 
据 显 示 反 不 一 致 性 (如 图 4-8) ， 那 么 ， ”Pb 和 "Pb 年 龄 是 最 大 年 龄 。 
Kober (1986, 1987) 依据 的 ”PbAYPb 年 龄 ， 是 一 种 新 的 钳 石 定年 方法 ， 它 将 锋 石 
晶体 直接 在 质谱 计 蒸 馅 出 铝 。 并 且 证 明 温 度 1400 人 以 上 上， 发射 的 所 有 铅 都 是 一 致 性 铅 。 
207Pb2%Pb 定年 中 男 一 个 新 发 展 (Feng 等 ，1993) 是 将 激光 探 针 (LP) 与 电感 耦合 
等 离子 质谱 (ICP-MS) 相 结 合 。 激 光 探 针 以 类 似 于 离子 探 针 的 方式 用 来 熔化 单 颗粒 锋 石 
内 的 圆柱 状 坑 。 然 而 ， 激 光 熔 化 是 在 大 气压 下 完成 的 ， 由 氢气 携带 所 产生 的 分 子 蒸气 到 等 
离子 炬 。 等 离子 体内 几 千 度 的 温度 引起 样品 有 效 原子 化 ， 破 坏 潜 在 的 Pb 分子 离子 的 干 
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扰 。 样 品 然后 引入 到 四 极 杆 质谱 计 中 分 析 ” PbA%Pb 比值 。Feng 等 从 20 SAM 
(>60um 的 颗粒 ) 能 获得 常规 U-Pb 数据 1% 误 差 内 的 ”PbA2%Pb 年 龄 。 这 些 结果 表明 ， 
LP-ICPMS 在 单 颗粒 铬 石 定 年 研究 中 作为 探查 手段 有 着 良好 的 应 用 前 景 ， 尤 其 是 在 沉积 宕 
源 区 研究 中 。 

E., U-Pb 数据 其 他 表示 法 

在 经 典 的 一 致 线 图 中 ， 由 于 数据 分 析 中 所 采用 的 方式 ， 造 成 其 变量 是 强 相 关 的 。 根 据 
SU ASU 的 恒定 ， 通 过 测定 PbA™Pb EE, PhU 比值 可 由 ”Pb 和 U 比值 计算 得 
到 。 众 所 周知 ， 它 比 U/Pb 比值 要 精确 得 多 。 当 拟 合 不 一 致 回归 线 时 误差 的 相关 性 也 被 考 
虑 进去 ， 但 是 由 Tera 和 Wasserburg (1973, 1974) 率先 提出 的 另 一 种 U-Pb 数据 表示 法 可 
较 大 程度 避免 这 种 误差 相关 性 ， 该 表示 法 中 将 人 UAW%Pb 直接 对 ”PbAW%Pb 作 图 。 该 一 致 
线 与 常规 表示 法 相 比 具有 不 同 的 曲率 ， 并 且 是 测定 年 轻 岩 石 年 龄 的 首选 方法 (Scharer 
等，1984)， 因 为 它 显示 的 不 一 致 线 比 第 规 图 更 清楚 (图 4-10)。 
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图 4-10 ”在 ?PbA2%Pb 对 6UA%Pb 坐标 上 的 Tera-Wasserburg 一 致 线 图 
( 据 Scharer 等 ，1984 ) 
BR Ben BS HEE Ia 


在 非常 年 轻 的 岩石 中 ， 从 钳 石 中 的 Pb 丢失 产生 不 一 致 线 不 能 从 一 致 线 获得 解 ， 即 使 
是 在 Tera-Wasserburg 图 上 也 一 样 。 在 此 情况 下 ， 钳 石 分 析 不 能 产生 可 靠 的 结 曲 年 龄 (图 
4-11)。Sharer (1984) 在 对 喜马拉雅 Makalu 花岗岩 的 定年 中 试图 通过 分 析 独 居 石 克服 此 
问题 ， 因 为 独居 石 更 大 程度 抗 Pb 丢失 。 然 而 ， 独 居 石 高 的 Th 含量 引起 钠 系 同位 素 沁 Th 
的 明显 带 入 ，””?Th 随后 衰变 为 Pb， 从 而 引起 此 同位 素 丰 度 过 量 (Ludwig, 1977). 
Sharer 证 明 此 过 量 产物 的 校正 使 视 不 一 致 线 分 析 恰 好 位 于 一 致 线 上 ， 从 而 得 到 Makalu 伟 
晶 花 岗 岩 精确 的 (24 土 1) Ma 的 结晶 年 龄 。 

Wendt (1984) 进一步 发 展 Tera-Wasserburg KI AAA Ph?” Pb 轴 的 三 维 U-Pb 
RI, Pb? Pb 代表 了 普通 铅 存 在 的 水 平 。 在 此 图 中 ， 不 一 致 点 构成 一 个 面 ， 年 龄 仪 假定 
此 组 分 存在 而 不 需要 独立 的 普通 铅 同位 素 组 成 ， 数 据 就 可 以 计算 出 来 。 

六 、 继 承 钳 石 

如 果 某 一 岩浆 是 由 地 过 部 分 熔融 产生 的 ,或 同化 了 地 党 物质 ， 老 的 错 石 可 能 被 捕获 进 
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图 4-11 喜马拉雅 Makalu 淡色 花岗岩 的 Tera-Wasserburg 一 致 线 图 
( 据 Scharer, 1984) 
实心 圆 表示 是 有 Pb 丢失 的 钳 石 ; 空心 和 实心 方块 分 别 表 示 寄 存 的 UZTh 不 平衡 校正 前 与 校正 后 的 独居 石 





AEK. JHE “HR” FAA TY RE FETE RACE AE, CE ROY Zr 饱和 
水 平 。 然 而 ， 在 过 铝 质 岩浆 中 它们 可 能 还 能 保存 下 来 ， 尤 其 当 它 们 是 冷 和 干 的 时 ， 因 为 这 
类 岩浆 具 低 的 Zr 饱和 水 平 (Watson 和 Harrison，1983)。 继 承 钳 石 巨 唱 趋 于 丢失 许多 其 十 


老 的 Pb， 并 且 其 上 可 能 增生 新 的 钳 石 晶体 。 图 4-12 显示 了 办 格 兰 Ben Vuirich 人 花 六 大 的 一 
个 实例 (Pankhurst 和 Pidgeon，1976)。 下 交点 年 龄 (514 土 7 Ma) 被 解释 为 侵 和 年龄， 上 


交点 (1316 +26 Ma) 作为 古老 地 壳 物 质 被 同化 的 近似 年 龄 。 
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图 4-12 ”表示 苏格兰 Ben Vuirich 花岗岩 中 由 
新 的 加 里 东 期 Pb 与 继承 的 中 元 古代 Pb 混合 的 一 致 线 图 
( 据 Pankhurst 和 Pidgeon, 1976) 


第 二 节 普通 Pb-Pb 定年 


(4-5) 和 (4 一 4) U-Pb 衰变 方程 可 重 排 后 得 到 左边 的 Pb/Pb 项: 











207Ph 207Ph 235T] 
(mip), j (ap), = pp D) Se 
206pp 206Ppp 238T] 

(ape) i (二 一 app e 2 ~ 1) (4 E 11) 
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Nier 等 (1941) 证 明 如 果 这 两 个 方程 在 同一 系统 内 ， 可 用 式 (4-10) 来 除 以 式 (4 
-11), 方程 右边 的 "4Pb 项 可 消去 ， 留 下 UA3U (在 全 太阳 系 中 具 恒 定 的 1137.88 的 
比值 )。 得 到 简化 方程 : 














| 207 Ph | (we 

204 — | 204 Roast 

Te g me = e 2 (4-12) 
Pb Pb 137.88 ( e4238' — 1) 

(mpe), ~ (app), 


WAR 3 ETERA P AER A ee Td i RO ABE CA PE a RT 2 oe AE 
m), BAFE (4-10) 和 (4-11) 可 以 看 出 ， 依 其 现今 U/Pb 比值 ， 它 们 便 具 不 同 的 Pb 
同位 素 成 分 。 因 此 ， 以 现今 该 岩 套 的 Pb 同位 素 组 成 作 图 (方程 (4-12) MAW), WR 
是 保持 封闭 系统 ， 它 们 将 形成 直线 排列 。 该 
排列 的 斜率 ， 首 次 由 Houtermans (1947) 
BRA “FERR, ARAF :z， 并 不 要 求 任 
何 此 样品 中 的 U Al Pb 含量 的 数据 。 要 注意 
的 是 ， 等 时 线 方程 (4-12) 是 一 个 “超越 
Tite”, Hain, Ail (FRA) 不 
能 由 代数 解 出 得 到 年 龄 2, AL A EH 
使 用 计算 机 反复 迭代 人 解 出 。 

由 于 要 求 U-Pb 系统 保持 封闭 ， 考 虑 到 
方 一“ 铀 的 高 度 活 动 性 ， 对 不 可 信和 的 全 宕 U-Pb 等 





N@7PbYNC*Pb) 





liz 16 20 


24 28 
Do 时 线 法 这 种 方法 可 能 贞 某 种 优 下 3 图 4-13 
图 4.13 美国 怀俄明 花岗岩 山崖 基 的 全 岩 和 EARNER AREA Pb-Pb 等 时 
| 矿物 样品 的 Pb-Pb 等 时 线 图 线 图 《Rosholt 和 Bartel, 1969), E24 hy 
( 据 Rosholt 和 Bartel, 1969) 地 质 校正 年 龄 为 2.82 Ga。 然 而 ， 如 图 4-2 


所 示 ， 这 些 样品 遭受 了 灾难 性 的 铀 丢失 。 这 可 由 U-Pb 全 宕 系统 从 该 侵入 和 宕 的 形成 时 间 一 
直到 接近 现在 是 保持 封闭 的 事实 加 以 解释 ， 铀 丢失 的 时 间 是 最 近 的 风化 过 程 。 这 就 使 得 
U-Pb 等 时 线 无 效 ， 但 由 于 岩石 中 铅 同位 泰 比值 反映 了 风化 前 的 铀 含量 ， 它 们 没有 受到 最 
近 蚀 变 事 件 的 扰动 。 

地 球 等 时 线 

普通 Pb-Pb 定年 技术 的 首次 应 用 实际 是 对 陨石 而 不 是 对 地 球 宕 石 。Patterson (1956) 
对 由 三 个 石 陨石 与 两 个 铁 陨 石 组 成 的 一 套 样品 计算 出 (4.55 土 0.07) Ga 的 Pb-Pb 年 龄 ， 
分 析 的 最 少 放射 成 因 样 品 是 来 自 迪 亚 布 洛 峡 谷 铁 陨 石 的 陨 硫 铁 (FeS) (图 4-14)。 对 该 样 
品 测 得 非常 低 的 U/Pb 比值 (0.025)， 以 致 Patterson 得 出 在 陨石 形成 后 在 铅 同 位 素 组 成 
上 无 可 观测 到 的 变化 来 自 放 射 性 衰变 。 因 此 ， 迪 亚 布 洛 峡谷 铁 陨 硫 铁 代表 了 太阳 系 原 始 的 
Pb 同位 素 组 成 。 正 像 球 粒 陨 石 源 限制 了 地 球 的 Nd 同位 素 演 化 一 样 ， 这 是 地 球 Pb 同位 素 
演化 的 一 个 重要 基准 。 

Patterson 也 解决 了 几 十 年 中 地 质 年 代 学 家 存在 的 一 个 问题 ， 也 就 是 地 球 的 年 龄 。 被 
认为 代表 全 球 Pb 同位 素 组 成 最 佳 估计 的 一 个 现代 海洋 沉积 物 样 品位 于 球 粒 陨石 等 时 线 
上 ， 并 且 具 适 于 由 从 迪 亚 布 洛 峡谷 (Canyon Diablo) 陨 硫 铁 成 分 在 4.55 Ga 时 由 放射 成 因 
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图 4-14 铁 陨 石 与 石 陨石 (实心 与 空心 方块 ) 及 
海洋 沉积 物 所 代表 的 全 球 (KUR) 的 Pb-Pb 等 时 线 图 
(#& Patterson, 1956) 
表明 地 球 位 于 陨石 等 时 线 上 ， 因 此 也 称 为 地 球 等 时 线 


Pb 增长 产生 的 U 和 Pb 浓度 。 该 发 现 对 地 球 与 陨石 既 具 有 相 辣 的 年 龄 。 又 最 初 起 源 于 由 
石 提 供 了 良好 的 证 据 。 陨 石 等 时 线 因此 被 称 为 地 球 等 时 线 。 

随后 的 研究 表明 ， 深 海 沉积 物 解释 为 地 球 总 体 成 分 仅仅 是 对 地 球 Pb 同位 系 演化 复杂 
性 的 粗略 近似 。 


第 三 节 Pb 模式 年 龄 


一 、Holmes-Houtermans 模式 

如 以 上 所 讨论 的 ， 不 同 的 Pb 同位 素 定 年 方法 着 重 在 铀 不 同方 面 活 动 性 问题 。 在 饼 如 
U-Pb 定年 方法 中 ， 所 选矿 物 U 保持 很 好 ，Pb 丢失 具有 模式 并 如 以 校正 。 在 普通 的 Pb-Pb 
定年 中 ， 如 果 系 统 大 多 数 时 间 内 是 封闭 的 ， 允 许 现代 U 丢失 。 这 里 讨论 的 铅 模式 方法 ， 
所 分 析 的 是 不 含 铺 的 相 ， 因 此 没有 U 丢失 的 问题 。 因 为 在 方 铅 矿 、 钙 长 石 中 几乎 不 合 负 ， 
因此 没有 衰变 。 我 们 并 不 直接 测定 从 现今 向 后 的 时 间 ， 而 是 测定 方 铭 矿 、 狠 长 石 源 从 地 球 
形成 到 方 铅 矿 、 钾 长 石 扳 立 的 时 间 。 此 方法 由 Holmes (1946) 和 Houtermans (1946) 分 
别 独 立地 构想 出 来 ， 他 们 将 方 铝 矿 Pb 的 同位 素 演化 分 成 两 部 分 。 第 一 部 分 当 作 姜 石 系 
统 ， 从 地 球形 成 直到 方 铅 矿 分 离 必定 已 保持 对 U 和 Pb WHA. BOM READ AR 
中 ， 它 必定 不 含 铀 。 对 于 地 球 Pb 同位 这 演化 该 模式 可 作 如 下 上 总结: 

负 在 岩石 中 的 豪 变 HES PLANES 
T t P 
地 球 年 龄 Tia ER 现在 
PIO" Ph 的 基本 衰变 方程 为 
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207 Pph, — 207 Ph+ 十 2351] ( ed23sT e4 235" ) (4 — 13) 
因为 “t” 不 为 0， 此 衰变 方程 比 式 (4-1) 更 为 复杂 。 接 着 将 每 一 项 除 以 Pb 并 重 
排 。 对 于 “Pb 使 用 相同 的 程序 ， 便 得 到 














207Pb 207 Ph 235] J 
206 Ph 206 Ph 2387] 
Eri = (stipe) 一 Tapp (Ce e238" ) (4 一 15) 


方程 (4 一 14) 除 以 方程 (4 -15)， 结 果 简 化 如 下 : 

1) 方程 右边 的 “Pb 项 被 消 掉 。 这 便 得 到 现今 铀 同位 素 比 值 的 因子 ， 即 常数 1137.88. 

2) (“PbAWPb), 和 ( Pb/ Pb), 代表 现今 的 成 分 ， 因 为 方 铅 矿 中 没有 铀 。 

3) WFE “T” ITAS Pb 同位 素 成 分 代表 太阳 星云 的 成 分 ， 也 就 是 原始 地 球 成 分 ， 现 以 
迪 亚 布 洛 陆 硫 铁 代表 (C.D. )。 














方程 可 写 为 
207Ph 
(mpe), CP. __1 (ew ~ esst) (4 — 16) 
206 Ph -137.88 (e8! — east ) 
204 Dh eo _ .D. 


如 采 方 程 左边 的 同位 素 比 值 代 表 了 时 间 上 OR “PR, AA TE 
太阳 星云 成 分 的 等 时 线 斜 率 (图 4-15). 


大 3Ga =2Ga f1Ga 


N°"PbYNC™Pb) 





10 
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NC’PbY NC“ Pb) 


图 4-15 表示 从 3 Ga 前 全 球 库 提取 的 方 错 矿 现今 成 分 (P) 的 Pb-Pb 等 时 线 图 
( 据 Russell 和 Farquhar，1960 ) 





应 用 Holmes-Houtermans 模式 ， 方 铅 矿 、 钾 长 石 源 岩 假定 是 具 “ 单 阶段 ”Pb 同位 素 
历史 的 封闭 系统 。 对 于 此 方 铅 矿 源 宕 可 构筑 出 其 增长 曲线 ， 从 原始 Pb 成 分 到 所 分 析 的 方 
铅 矿 成 分 ， 对 于 不 同 的 上 值 进行 校正 (由 于 此 曲线 为 超越 曲线 ，: 不 能 直接 地 从 方程 左边 
的 成 分 解 出 )。 增 长 曲线 的 形状 由 衰变 常数 、 轨 迹 由 封闭 系统 方 错 矿 源 宕 的 下 UAYPb 或 
“x” 人 和 值 所 决定 。 对 于 描述 的 单 阶段 模 式 ， 称 为 yx1， 通 常 在 7 与 9 之 间 。 根 据 Holmes- 
Houtermans 模式 ， 并 不 是 每 一 个 方 铅 矿 、 钾 长 石 源 岩 需 由 具 相 同 y 值 确定 的 相同 增长 线 
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确定 ， 方 铅 矿 体 被 认为 是 在 附近 从 当地 大 陆 基底 浓 集 了 该 金属 。 然 而 ， 这 个 前 提 是 有 关 的 
基底 从 地 球形 成 以 来 束 一 二 存在 ， 但 现在 认为 是 极 不 可 能 的 。 

Holmes-Houtermans 模式 遇 到 的 主要 问题 是 当 更 多 的 方 铅 矿 被 分 析 后 发 现 它们 越 来 越 
锅 地 离散 分 布 于 Pb-Pb 等 时 线 图 上 (图 4-16)。 一 些 测 出 的 年 龄 明显 是 错 的， 因为 它们 属 
于 将 来 。 其 他 位 于 主要 趋势 之 外 的 常常 给 出 地 质 上 证 明 是 不 可 能 的 年 龄 ， 它 们 被 称 为 “ 蜡 
币 铅 "。 这 种 情形 的 关键 问题 是 在 缺少 其 年 龄 的 其 他 证 据 时 ， 缺 少 可 预测 方 铅 矿 是 否 异 常 
的 先 验 准则 。 





NE? Pb) / NC™Pb) 





16 18 
NGCosPb)y/NCoPb) 


图 4-16 所 分 析 的 来 自 不同 环 境 的 方 铅 矿 Pb-Pb 等 时 线 图 
( 据 Stanton # Russell, 1959) 


Z2., BAH 

由 于 地 球 演化 的 复杂 性 BE TH a0 50 ERIE: SPH eT TRY 
围 岩 自 地 球形 成 以 来 不 可 能 一 直 保 持 封闭 系统 。Alpher 和 Herman (1951) 试图 通过 将 方 
铅 矿 源 岩 中 的 Pb 同位 素 演 化 归结 于 单一 的 世界 范围 的 均一 源 来 到 服 此 问题 ， 这 种 源 被 
Russell (1956) 当 作 地 慢 。 作 为 观察 到 的 方 铅 矿 Pb 同位 素 变化 的 解释 ， 该 模式 明显 是 非 
常 不 适当 的 ， 但 它 是 Stanton 和 Russell (1959) 提出 的 更 切实 际 的 地 质 模式 的 基础 。 

Stanton 和 Russell 发 现 一 定 类 的 Pb 确实 位 于 单一 封闭 系统 增长 曲线 上 。 绿 宕 带 与 岛 
弧 中 与 沉积 岩 和 火山 岩 相 组 合 的 硫化 物 ， 结 构 上 与 寄主 岩石 是 整合 的 (与 穿 切 脉 形 成 对 
比 )。Stanton 和 Russell 将 这 些 矿床 当 作 沉积 盆地 中 与 火山 中 心 相 组 合 的 同 成 因 矿 床 ， 并 
因此 作为 直接 来 自 上 地 幅 无 地 壳 污 染 的 代表 性 方 钠 矿 。 

Stanton 和 Russell 选择 了 满足 这 些 条 件 的 9 个 不 同时 代 的 矿床 ， 并 拟 合 了 一 条 u B 
为 9 的 单 阶段 (EWIE) 增长 线 (图 4-17)。 因 为 它们 整合 产 出 ， 这 些 铅 被 称 为 “整合 
铝 ”， 所 有 其 他 不 能 拟 合 此 曲线 的 方 铅 矿 推断 为 “异常 钻 ”。 异 常 铅 被 分 成 几 组 ， 如 以 密 苏 
里 Joplin 矿床 为 代表 的 “J 一 型 ” 铅 ， 其 年 龄 给 出 的 是 未 来 值 ; 一 些 其 他 类 型 如 “B” 型 馈 
给 出 过 去 的 年 龄 。 不 幸 的 是 ， 由 于 地 壳 过 程 中 Pb 的 活动 性 ， 很 难 开发 出 一 套 先 验 准 则 来 
拟 合 整合 Pb 演化 模式 的 方 铝 矿 。 因 此 ， 作 为 一 种 测 年 工具 ， 方 铅 矿 很 大 程度 上 是 不 可 靠 
的 。 然 而 ， 它 可 能 提供 下 面 要 讨论 的 地 球 演 化 的 有 力 限 制 。 

三 、 开 放 系 统 Pb 演化 

早 在 1956 年 ，Russell WA FE BH It A EX U 和 Pb 保持 封闭 系统 的 可 能 性 ， 因 
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图 4-17 构成 整合 Pb 模式 基础 的 方 铅 矿 矿 石 的 Pb-Pb 等 时 线 图 
(f Stanton 和 Russell, 1959) 


此 ， 因 为 某 种 类 型 的 分 异 机 理 ， 它 在 不 同 的 时 间 可 能 具 变 化 的 y to OR, Fed 
系统 解释 无 污染 方 铅 矿 成 分 的 整合 铅 模式 的 成 功 ， 缓 解 了 这 种 复杂 性 。 

20 世纪 70 年 代 早期 ， 对 铀 衰变 滑 数 的 新 测定 (affey 等 ，1971) 及 从 迪 亚 布 洛 原始 
Pb 的 更 佳 估 计 有 必要 重新 审查 整合 铅 模式 。 例 如 ， 使 用 新 值 ， 根 据 Pb-Pb 陨石 定年 ， 地 
球 的 年 龄 修改 为 4.57 Ga (Tatsumoto 等 ，1973), 对 于 显 生 宙 岩石 单 阶段 模式 铅 年 龄 所 给 
结果 在 误差 上 高 达 1 Ga。 或 者 ， 得 到 合理 拟 合 整合 方 铅 矿 计 算出 的 曲线 给 出 4.43 Ga 的 较 
低 的 地 球 视 年 龄 (Doe 和 Stacey, 1974). 

为 了 解决 这 些 问题 ，Oversby (1974) 提出 了 随时 间 y 值 日 益 增 加 的 方 铅 矿 演化 (地 
We) 源 模 式 (近似 为 一 系列 y 的 小 增 量 )4- 该 模式 由 Cumming 和 Richards-(1975) 加 以 解 
释 ， 他 们 用 w 值 线 性 增加 模拟 了 方 馈 矿 源 。 也 许 令 人 惊奇 的 是 Cumming 和 Richards 把 该 
方 铅 矿 源 当 作 区 域 地 壳 的 平均 。 然 而 ， 这 可 能 不 像 它 听 起 来 那么 离奇 ， 因 为 后 来 的 工作 表 
BA Hb Abs Pb 演化 事实 上 是 相克 合 的 ， 并 有 旦 上 地 贝 钠 由 地 过 得 到 大 量 绥 冲 。Cumming 
和 Richards 的 模式 对 所 选 的 方 铅 矿 数据 得 到 了 好 的 拟 合 ， 但 仍然 暗示 着 4.50 Ga 的 年 轻 地 
球 视 年 龄 。 

Stacey 和 Kramers (1975) 使 用 迪 亚 布 洛 Pb 和 平均 的 现代 Pb (Hini. AREF UCR 
及 岛 弧 岩石 的 混合 物 ) 来 定义 复合 增长 线 的 端 员 。 这 是 由 两 个 具有 不 同 w 值 (wp 和 jo) 
的 封闭 系统 产生 的 ， 时 间 上 由 世界 范围 的 分 异 事 情 将 其 分 离 。 该 封 几 系统 由 上 地 慢 与 上 地 
过 的 相 结 合 构 成 (下 地 壳 、 下 地 由 和 地 核 孤 立 )。 对 所 选 的 整合 方 铅 矿 (包含 沉积 物 定 
年 )， 该 模式 给 出 的 最 佳 拟 合 是 当 w =7.2、 心 =9.7 时 ,该 事件 的 年 龄 为 3.7 Ga (图 4- 
18)。 此 时 间 被 解释 为 地 壳 形 成 的 高 峰 ， 并 对 由 西 格 陵 兰 Amitsog 片 麻 岩 测 定 出 的 3.7 Ga 
年 龄 特别 有 说 服 力 。 然 而 ，Stacey 和 Kramers 承认 他 们 的 模式 仅仅 是 真实 地 球 中 铅 同位 素 
演化 的 一 种 近似 。 例 如 ， 该 模式 中 离散 的 3.7 Ga 可 能 实际 上 代表 在 古 太 古代 期 间 地 球 演 
化 的 缓慢 变化 。 

SH Pb 的 两 个 同位 素 系统 在 从 具有 复合 地 壳 历 史 的 异常 Pb 中 分 离 出 整合 铅 构 成 一 种 
有 力 的 制约 。 然 而 ， 在 两 同位 素 系 统 中 国有 的 曲线 排列 使 得 评估 整合 铅 数 据 对 地 球 馈 同 位 
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图 4-18 方 铅 矿 源 两 阶段 铅 同 位 对 演化 模式 的 Pb 同位 素 图 
( 据 Stacey 和 Kramers，1975) 


素 演 化 模式 拟 合 的 优 度 及 概念 理解 上 ， 该 系统 变 得 困难 。Manhes 等 (1979) 开发 了 克服 
第 一 类 问题 的 一 种 线性 表示 法 ， 但 他 们 的 方程 非常 复杂 ， 降 低 了 其 实用 性 。 为 了 简化 这 种 
数据 表示 法 ，Albarede 和 Juteau (1984) 像 对 Nd 同位 素 处 理 那样 ， 在 分 开 的 Pb 同位 素 比 
值 对 时 间 图 上 分 析 了 每 一 个 U-Pb RSC. Am, ALY U Al Th 相对 于 地 球 年 龄 半衰期 有 限 
(不 像 Nd) ， 为 了 得 到 演化 直线 ， 时 间 维 必须 以 指数 形式 表示 。 

Albarede 和 Juteau 利用 了 来 自 Stacey 和 Kramers (1975) 及 Cumming 和 Richards 
(1975) 相 结合 的 方 铅 矿 数据 及 来 身 伊 苏 阿 最 老 的 地 球 方 铅 态 数据 《Appel 等 六 1978)。 后 
者 相当 大 地 加 强 了 此 数据 库 。 因 为 它 提 高 了 对 早期 地 球 铅 演化 的 限制 一 对 这 些 数据 拟 合 一 
条 线性 增长 线 (相当 于 源 区 恒定 的 x 值 )， 引 起 该 线 与 迪 亚 布 洛 Pb 同位 素 组 成 在 视 年 龄 
4.4 Ga 处 相交 (很 好 地 吻合 于 Doe 和 Stacey, 1974 和 Manhes 等 ，1979 的 结果 )。 这 对 于 
“Pb 表现 得 最 清楚 (图 4-19)， 但 对 于 ”Pb 就 没 这 么 强烈 。 然 而 ， 这 样 晚 至 4.4 Ga 的 地 
球 增生 与 4.55 Ga 分 异 的 陨石 是 不 一 致 的 。 因 此 ， 另 外 一 种 假设 是 早期 源 具 有 较 低 的 u 
值 。 因此 ， Stacey 和 Kramers 的 模式 得 到 了 支持 ， 但 是 由 于 数据 中 的 噪声 ， Cumming 和 
Richards 的 模式 也 不 能 排除 。 真 实情 况 可 能 介 于 这 两 者 之 则 ， 包 括 在 太古 宙 e 值 的 迅速 变 
化 ， 但 随后 相当 稳定 。 

上 面 的 现象 表明 ， 方 铅 矿 源 在 过 去 3.8 Ga 内 沿 着 比 地 球 等 时 线 高 的 曲线 增长 。 
Armstrong (1968) 和 Russell (1972) 认为 ， 此 现象 可 由 地 元 与 地 慢 之 间 Pb 的 再 循环 〈 双 
向 搬运 ) 加 以 解释 。 此 概念 由 Doe 和 Zartman (1979) 进一步 发 展 并 提出 了 地 球 的 Pb 同 
位 素 演 化 的 计算 机 模拟 。 

Doe 和 Zartman 定义 了 三 个 源 : hese. TEEM Eee ORE < 500 km)。 根 据 大 
陆 增生 开始 于 4 Ga 前 和 经 党 的 造山 作用 混合 地 晶 与 地 壳 源 从 而 产生 分 异 的 地 壳 块 体 的 证 
据 ， 他 们 以 400 Ma 时 间 间 隔 及 地 帼 随时 间 的 变化 贡献 比例 的 减少 来 模拟 造山 作用 。 地 过 
贡献 代表 侵蚀 和 大 陆 基 底 。 造 山 作 用 同时 从 三 个 源 提取 U、Th、Pb 并 将 它们 混合 ， 重 新 
分 配 后 由 巡回 到 这 些 源 中 (E 4-20). UU 分 馏 进 入 上 地 党 代表 着 麻 粒 岩 相 变质 作用 。 
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图 4-19 “°Pb/A Ph 随时 间 演 化 的 指数 图 
( 据 Albarede 和 Juteau, 1984) 
证 明了 方 铅 和 矿 源 的 线性 同位 素 演化 趋势 的 拟 合 


地 壳 年龄 /Ga 





图 4-20” 铅 构造 模式 示意 图 
GF Doe 和 Zartman, 1979) 
表示 地 壳 与 地 蛋 库 混合 进入 到 造山 带 库 〈 方 铬 人 矿 源 ) 中 


由 “ 铅 构造 模式 ”产生 的 造山 作用 成 分 经 验 上 为 拟 合 方 馈 矿 铅 得 以 限制 ， 其 他 结案 产 
生 的 增长 曲线 如 图 4-21 Bas. TP Ee w 值 类 似 于 全 地 元 ， 但 是 放射 成 因 上 地 元 Pb 
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HEA Hee A eS eo 值 随 时 间 明 显 增加 。 此 过 程 由 非 放 射 成 因 的 下 地 壳 源 的 发 
展 得 到 平衡 ， 因 为 在 下 地 元 的 麻 粒 兰 相 变质 作用 过 程 中 相对 于 U， 优 先 保留 Pb。 


NC@PbY/NC™Pb) 
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图 4:21 由 铬 构造 模式 计算 出 的 四 个 库 同 位 素 演 化 的 Pb-Pb 等 时 线 图 
( 据 Doe 和 Zartman, 1979) 


当 Doe 和 Zartman (1979) 的 包 构 造 模式 在 考虑 地 晶 中 Pb 同位 素 读 化 取得 根本 性 的 进 
Fen, ERAS Thala tere Pho BAR, EMM PAA AY 
D REE SARC BS ER ABE Te BY eS Bl Sh FTE Pb 同 
位 素 的 演化 的 特定 模式 。 为 了 改进 这 些 模式 人 (如 Zartman =, 1981; Zartman “, 1988), 
注意 力 的 主要 焦点 转 癌 海 洋 火 山 岩 的 Pb 分 析 。 然 而 , 这 里 值得 注意 的 是 ，Doe 和 Zartman 
对 上 地 壳 Pb 成 分 的 估计 近来 由 来 自 各 主要 河流 的 总 悬浮 沉积 物 的 同位 素 分 析 得 到 证 实 
(Asmerom 等 ，1993 ) 。 


第 四 节 ”Pb-Pb 定年 与 地 壳 演 化 





因为 Pb-Pb 全 岩 法 仅 取 决 于 同位 素 成 分 ， 它 能 相当 抗 变质 重启 动 ， 并 能 得 到 一 些 混 合 
源 的 年 龄 信息 。 对 西 格 陵 兰 片 麻 岩 由 Pb-Pb 定年 研究 提供 了 这 些 应 用 的 典型 实例 (Taylor 
等 ，1980; Moorbath 等 ，1981 ) 。 

西 格 陵 兰 Fiskanaesset、Nordland 和 Sukkertopen 的 Nuk FARA (图 4-22 中 的 实心 圆 ) 
位 于 斜率 年 龄 为 2900 Ma 的 参考 线 上 。 如 果 计 算 单 阶段 地 慢 增 长 曲线 来 拟 合 这 条 等 时 线 
得 到 的 ui 值 为 7.5， 它 是 典型 的 年 轻 太 古 害 片 麻 岩 地 体 幅 源 值 (Moorbath 等 ，1981) 。 此 
单 阶段 模式 地 幅 成 分 并 不 预期 代表 着 真实 地 球 ， 因 为 上 面 的 说 明 已 表明 是 过 分 简化 的 ， 然 
而 ， 该 值 提供 了 不 同 地 党 形成 事件 间 对 比 的 方便 标准 。 

Nuk 片 麻 岩 大 约 是 一 个 两 阶段 Pb 同位 素 演 化 模式 ， 第 一 阶段 是 在 地 慢 中 ， 第 二 阶段 
是 每 个 分 析 的 全 岩 系 统 。 然 而 ， 事 实 上 在 中 间 可 能 有 另外 两 个 短 阶 段 。 其 中 之 一 可 能 代表 
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单 阶段 增长 曲线 4 三 23 ee 


< meee. 50° ea 2900Ma 


: R: a: 2900Ma 
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14 15 16 
NC%Pb)/ NC Pb) 
图 4-22 MARZ SEIS HCA IR BY Pb-Pb 等 时 线 图 
( 据 Taylor , 1980) 
实心 圆 为 Fiskanaesset Nordland ,Sukkertopen 的 Nuk Hika; 空心 圆 为 靠近 Godthaab 
被 污染 的 Nuk HRA; M 为 2900 Ma INT AHHH; A 为 2900 Ma 时 Amitsog 片 肪 宕 的 范围 





着 在 随后 重 熔 形 成 英 云 闪 长 质 岩 浆 之 前 从 地 幅 提 取 了 玄武 峙 。 第 二 个 阶段 可 能 出 现 于 地 元 
中 英 云 闪 长 尘 侵 位 与 其 高 级 变质 作用 之 则 。 该 两 个 短 阶 段 一 起 被 Moorbath 和 Taylor 
(1981) 称 为 地 党 增 生 一 分 异 超级 事件 。 

来 自 靠 近 Godthaab 的 Nuk 片 麻 岩 (图 4-22 中 的 空心 圆 ) 分 散 地 分 布 于 2900 Ma 等 时 
To Am, Taylor 等 (1980) 认为 如 果 这 些 年 龄 校正 到 2900 Ma 前 ， 它 们 应 位 于 
2900 Ma 年 龄 的 地 幅 与 当地 地 壳 (由 平均 3700 Ma 老 的 Amitsoq FAREA 间 的 混合 线 
上 。 由 于 它们 低 的 铀 含量 ，Amitsoq 片 麻 知 在 :3700 与 2900 Ma 前 Pb 同位 泰 比值 几乎 没有 
变化 。 假 定 这 些 端 员 ， 从 “M” 到 “A” 向 下 达 混 合 线 的 距离 指示 进入 到 岩浆 中 的 地 壳 Ph 
的 分 数 。 由 新 太古 代 Nuk 岩浆 遭 到 的 地 壳 Pb 污染 的 不 同 程度 与 已 知 的 十 太古 代 地 元 的 苑 
围 是 一 致 的 。 因 此 ， 当 Godthaab 位 于 Amitsog Fr Ze EAT, Fiskanaesset. Nordland 
或 Sukkertopen ÆRA RBS o 

Qorqut 花岗岩 靠近 Godthaab 处 也 暴露 于 Amitsoq Fr JR ar Hh 体内 (Moorbath F, 
1981)。 全 岩 样 品 形成 一 条 斜率 年 龄 为 2580 Ma 的 线性 排列 (图 4-23)。 如 果 对 这 些 数据 
试图 拟 合 单 阶段 地 帐 增 长 线 ， 将 获得 不 可 能 的 6.23 低 pi E, KH Qorqut ER a A AEE 
RFR EXE, Qorqut 花岗岩 的 初始 Pb 同位 素 比 值 与 2580 Ma 时 所 分 析 的 Amitsoq 
地 壳 的 平均 成 分 紧密 吻合 ， 表 示 了 Qorqut 可 能 是 Amitsoq 片 麻 岩 部 分 熔融 的 产物 。 因 此 
它 大 致 有 三 阶段 Pb 同位 素 演 化 阶段 1: Hone; 阶段 2: Amitsoq Hist; 阶段 3: 
Qorqut 4E 4. Qorqut 花岗岩 8 ?SrRsSr 初始 比值 (0.7083 £4) 支持 该 模式 。 

一 般 认为 ,在 地 壳 增 生 和 片 麻 杂 崖 的 变质 分 异 事件 之 间 相 当 短 的 期 间 ( 小 于 200 Ma), 
一 定 影响 使 用 Pb-Pb 系统 对 分 异 事件 的 定年 。 然 而 ， 如 果 两 事件 的 间隔 很 大 ， 可 能 会 获 

得 假 年 龄 。 在 挪威 西北 Lofoten Vesetalen 的 Vikan 片 碎 杂 岩 提供 了 一 个 很 好 的 实例 。 如 果 
mt ES (HEME?) 源 产生 后 保持 封闭 系统 行为 ， 得 到 的 斜 
率 年 龄 为 (3410 土 70) Ma (Taylor, 1975). Rm, Nd 模式 得 到 大 约 2.4 一 2.7 Ga 的 年 龄 

94 








NGo7Pb)]/NCo4Pb) 





NCSPbYNC™ Pb) 


图 4-23 Qorqut 花岗岩 样品 的 Pb-Pb 等 时 线 图 
( 据 Moorbath 和 Taylor, 1981) 


说 明了 它们 的 初始 比值 与 2580 Ma 时 的 Amitsoq 片 麻 岩 平均 组 成 相 吻 合 ; 空心 符号 不 参与 回归 


(Jacobsen “, 1978). 

随后 在 该 片 麻 岩 中 现今 U/Pb 比值 的 检查 (Griffin 等 ，1978) ， 揭 示 它 们 均一 性 太 低 
以 致 不 能 支持 所 观察 到 的 Pb 同位 素 组 成 的 范围 = 现在 认为 这 些 Pb 同位素 比值 产生 于 经 
历 了 大 约 1760 Ma 高 级 变质 作用 的 2680 Ma 老 火 成 原 岩 中 。 原 岩 中 的 Pb 同位 系 成 分 在 贸 


NGCo7Pbj)/NCo4PD) 
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16 a 
迁移 的 古 等 时 线 
单 阶段 增长 曲线 由 =7.85 
e EA 
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图 4-24 由 挪威 西北 Vikan 片 麻 岩 确定 位 移 古 等 时 线 的 Pb-Pb 等 时 线 图 解 
( 据 Moorbath 和 Taylor，1981) 


95 


4-24 中 被 表示 为 变质 作用 时 的 一 根 古 等 时 线 。 在 1760 Ma 时 如 果 这 些 岩 石 亏损 U 到 近 均 
一 的 水 平 ， 那 么 随后 的 U 衰变 将 产生 “位 移 古 等 时 线 ” (Griffin 等 ，1978; Moorbath 等 ， 
1981) ， 它 几乎 平行 于 原来 的 古 等 时 线 。 

该 位 移 古 等 时 线 的 斜率 大 约 是 从 时 间 Oe ES) 到 1 (变质 年 龄 ) 的 Pb 演化 。 
这 可 由 类 似 于 式 (4-16) 方 铅 矿 演 化 的 方程 加 以 描述 ; 

















207Pb 207Ph 

(pp), ~ (me), a a (4-17) 
206P} 206 Ph\ — 137.88 (esT — ezt) 
204 Ph 5 E 204 Dh 有 


相 比 之 下 ， 单 一 的 Pb/Pb 等 时 线 方程 (4-12) 描述 的 是 从 1 到 现在 的 ， 因 为 其 依据 
相对 于 1760 Ma HIER BUR ASO UA SU 流行 值得 到 要 大 很 多 的 年 龄 。 

位 移 古 等 时 线 可 通过 检查 Pb 与 Sr 或 Nd 定年 的 一 致 性 和 观察 到 的 Pb 同位 素 组 成 适 
当地 被 样品 中 的 U/Pb 比值 支持 来 查 明 。 由 Whitehouse (1990) 在 苏格兰 西北 处 Hebrides 
的 口角 内因 相片 胀 岩 中 发 现 了 男 一 个 例子 。 通 过 替代 2660 Ma (Badcallian) Pb 均一 化 事 
件 作为 方程 (4-17) 中 的 工 ， 并 假定 在 第 二 事件 后 具 均 一 的 U/Pb 比值 ， 他 能 估计 出 第 
二 事件 的 时 间 (z)。 计 算出 的 (18804270) Ma 年 龄 与 Laxfordian 变质 事件 的 时 间 跨 度 是 
一 致 的 。 
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Bha K-Ar 与 Ar-Ar 定年 


钾 是 地 壳 中 最 丰富 的 8 个 元 素 之 一 ， 并 且 是 许多 造 岩 矿物 的 主要 组 分 。 然 而 ， 放 射 性 
MARIK 仅 占 总 钊 的 0.012% 。89.5% KPK 衰变 成 为 ?Ca， 但 在 多 数 宕 石 中 被 普通 ( 非 
放射 成 因 ) “Ca 所 掩盖 ， 普 通 “ Ca 在 总 钙 中 占 97%。 因 为 放射 成 因 ”Ca 丰 度 变化 在 多 数 
岩石 中 非 党 有限， 因此 该 方法 作为 测 年 工具 其 应 用 受到 限制 。 仅 11% BOK 衰变 产生 
Ar。 氢 是 稀有 和 气体， 其 中 放射 成 因 组 分 为 主 。 它 占 大 气 毛 的 99.6%， 相 当 于 干 空气 体积 
Hy 0.93% 。 

通过 三 种 不 同 途径 衰变 成 "Ar, 其 中 两 个 包含 由 核对 轨道 电子 的 捕获 。 正 电子 发 射 仅 
占 衰变 到 “Ar 的 0.01%。 电 子 捕获 (EC) 豪 变 ( 因 此 可 认为 代表 ”K 到 ”Ar 衰变 的 全 部 途 
径 ) 常 数目 前 的 推荐 值 为 0.581 x107 2a !, 相 当 于 半衰期 为 11.93 Ga( 国 际 地 球 科学 联合 
会 地 质 年 代 学 分 委员 会 ;Steiger 和 Jager,1977), 它 是 由 6 个 最 佳 计数 测定 值 加 权 平 均 得 到 。 

由 放出 8 粒子 衰变 成 “Ca, 其 8 衰变 常数 现在 采用 4.962 x 10 "a"!, 相 当 于 半衰期 为 
1.397 Gao VK 两 分 支 衰 变 的 总 衰变 常数 为 5.543 X10 "a ! ,相当 于 半衰期 为 1.25 Gao 

衰变 成 “Ar 的 “K 原子 分 数 由 表达 式 (Arlanc + Ag]) 给 出 因此,“ 代 人 和 人 一般 衰变 
方程 (1 一 10), Sw pale Av Ar 的 增长 可 写成 





PAN totel 一 Ary T Arc : PK( eta 7 1) (5 ~~ 1) 
total 
然而 ， 如 果 系 统 在 形成 时 完全 脱 除 了 Ar 气 ， 初 始 Ar 项 便 消 失 ， 方 程 便 简 化 成 
40 Ay* = 二 40K(Ueaeat _ 1) (5 = 2) 
total 


式 中 ”Ar 表示 仅 为 放射 成 因 氢 。 


一 、 分 析 技 术 

已 发 现 天 然 产 出 的 钾 同 位 素 组 成 在 地 球 各 类 岩石 中 是 有 效 恒 定 的 ， 只 有 极 少 几 个 例外 
(如 Garner 等 ，1976)。 因 此 ,一 矿物 或 岩石 的 ”K 含量 通常 是 直接 通过 由 总 钾 的 化 学 分 
析 ， 然 后 乘 以 1.2x10-4 获 得 放射 性 同位 素 的 含量 。 各 种 方法 可 用 来 测定 钾 含 量 ， 包 插 x 
射线 荧光 、 中 子 活化 分 析 和 同位 素 稀 释 法 。 常 用 的 是 火焰 光度 法 ， 该 方法 特别 适合 于 碱 性 
金属 。 如 果 仔 细 使 用 此 方法 K 的 测定 精度 可 达 1%。 它 的 精确 度 可 能 比 其 他 方法 低 (如 同 
位 素 稀 释 法 ) ， 但 是 相当 快速 与 廉价 的 设备 。 

地 质 样品 中 捕获 的 氮 在 毛 提 取 线 上 被 释放 出 来 并 加 以 纯化 ， 被 富 集 的 同位 素 稀 释 剂 黎 
释 ， 而 后 送 和 质谱 计 进 行 同 位 素 分 析 (图 $5-1)。 因 为 大 气 氨 易于 吸附 ， 样 品 必 须 具 尽 可 
能 小 的 表面 积 。 因 此 ， 单 矿物 或 全 贿 碎 片 不 研磨 成 粉末 。 样 品 装 载 到 提取 线 内 后 ， 必 须 在 
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真空 下 烘 烤 以 从 系统 中 抽 去 所 有 可 能 的 大 气 握 。 随 后 ， 在 隔离 真空 泵 后 ， 将 样品 引入 到 射 
FUR WIP WO FESS THER BRITA EIA 1400 ， 因 此 ， 样 品 被 熔融 并 释放 出 所 有 捕 
获 的 气体 。 这 些 气 体 主要 由 HzO 与 CO; 组 成 ， 具 非常 少量 的 氢 和 其 他 稀有 气体 。 除 稀有 
气体 外 的 所 有 气体 可 通过 与 匆 升 华 炉 中 的 匆 藻 气 反应 或 使 用 电石 “ 吸 气 剂 ”被 去 除 。 活 性 
炭 冷 阱 用 于 操作 过 程 中 暂时 吸附 稀有 气体 。 
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图 5-1 与 静态 气体 质谱 计 相 连 的 氮 提 取 线 示意 图 
( 据 Dalrymple 和 Lanphere, 1969) 


高 度 富 集 Ar 的 稀释 剂 通常 储存 在 一 大 玻璃 球 中 。 该 玻璃 球 连接 到 两 国门 间 具 低 死 裤 
间 的 固定 体积 、 一 定 长 度 的 毛细 管 (图 5-1)。 当 阀门 1 关闭 时 毛细 管 与 玻璃 球 相 接 通 。 然 
后 关闭 阀门 2， 两 阀门 间 已 知 体积 的 稀释 剂 通过 打开 同门 四 加 从 到 样品 出 5 因为 玻璃 球 的 
压力 随 着 每 次 气体 的 引出 而 降低 ， 随 后 稀释 剂 分 样 含 越 来 越 少 的 ”Ar 分 量 。 然 而， 分 样 通 
过 与 已 知 体积 的 大 气 毛 混合 作 周 期 性 校正 从 而 完成 同位 素 稀 释 分 析 。 加 入 到 每 一 样品 中 的 
38 Ar 稀释 剂 的 量 通 过 标明 其 在 系列 中 的 序号 并 在 两 个 校正 分 析 值 间 内 插 得 到 (Lanphere 
和 Dalrymple, 1966). MEW JLA SE AE oh PE EE ZY), 一般 小 于 10° ?ee 
(cm?) STP (标准 温度 和 压力 =1 大 气压 下 25C )。 因 此 ， 同 位 素 分 析 是 静态 完成 的 。 换 
言 之 ,在 与 泵 隔离 之 后 全 部 样品 被 一 次 送 入 质谱 计 。 未 知 的 两 个 样品 间 空 气 的 Ar/A?Ar 
比值 测定 作为 对 仪器 校正 的 校对 ， 其 通常 值 为 295.5 土 0.5。 

通常 使 用 两 种 不 同类 型 的 质谱 计 。 现 代 稀有 气体 质谱 计 趋 于 类 似 于 固体 源 质 谱 计 ， 具 
JL kV 高 加 速 电压 ， 通 过 改变 磁场 选 峰 。 这 种 类 型 的 仪器 问题 是 离子 的 高 速度 使 它们 植 人 
到 无 论 什 么 时 候 都 受到 离子 束 又 击 的 真空 系统 的 金属 部 件 中 。 在 下 列 样 品 分 析 中 这 些 离子 
从 金属 表面 又 扩散 出 来 。 因 此 ， 记 忆 效 应 必须 仔细 校正 。 通 过 用 可 能 青 击 金属 部 件 的 离子 
束 抛光 可 将 此 效应 降低 。 许 多 较 老 的 仪器 使 用 几 百 伏 的 加 速 电压 与 小 的 永久 磁铁 。 加 速 电 
压 被 打开 聚焦 不 同 的 核 素 进入 收集 器 。 这 种 类 型 的 仪器 几乎 没有 记忆 效应 ， 但 在 同位 素 比 
值 测定 中 精度 要 差 得 多 。 因 为 离子 源 是 气体 ， 在 两 种 类 型 仪器 中 没有 与 质量 有 天 的 分 馏 问 
题 。 

典型 的 所 同位 素质 谱 如 图 5-2 所 示 。 任 何 *Ar 信和 号 的 存在 表明 普通 的 或 非 放射 成 因 氢 
的 存在 。 事 实 上 这 几乎 是 不 可 避免 的 由 于 从 系统 中 除去 所 有 大 和气 毛 的 巨大 困难 性 。 如 琳 样 
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图 5-2 由 放射 成 因 Ar( 白 色 ) 稀释 剂 (点 ) 及 大 气 污染 ( 斜 线 ) 三 部 分 混合 的 Ar 质谱 峰 示 意图 
( 据 Dalrymple 和 Lanphere, 1969) 
峰 的 大 小 没 按 比 例 表示 


品 在 其 形成 时 完全 脱 气 ， 它 就 不 含 继承 的 非 放射 成 因 毛 ,那么 ， 测 定 的 ”Ar 峰 通 过 乘 以 
295.5 校正 大 气 毛 的 “Ar 峰 。 
WAr* = 40Ar — 295.5 . Ar (5 — 3) 

类 似 地 从 Ar 的 峰 中 减 去 0.063% KAT. VAr 和 ?Ar 的 峰 也 必须 校正 稀释 剂 中 这 
些 同 位 素 的 小 量 分 馏 。 然 后 通过 与 净 “Ar 峰 (由 已 知 量 的 稀释 剂 形成 ) 的 大 小 比较 就 可 得 
到 出 样品 中 放射 成 因 的 ”Ar 的 量 (换言之 ,这 是 同位 素 稀 释 法 测定 )。 有 些 样品 中 的 ?Ar 
AIK 丰 度 ， 年 龄 通过 重 排 方程 (5-2) 便 可 以 计算 出 年 龄 : 

Lal SARS). Mod 4 1 (5 — 4) 
Arniel K AEc 

AURRE A SS oa GEER AL “ER a), AA T PER AA TRAAT 
的 0ArASAr HE, SECA AB REE BEAT Ar 比值 的 混合 物 中 的 天 气 污 染 。 另 外 ， 开 - 
Ar 年龄 取决 于 样品 K 和 Ar 在 其 全 部 历史 中 的 封闭 系统 行为 。 

36ArA0Ar 比值 必须 以 高 精度 分 析 ， 因 为 大 气 Ar 校正 将 此 测定 的 误差 放大 近 300 倍 。 
一 旦 大 气 污 染 超过 总 毛 的 70% ，3Ar 的 误差 对 年 龄 测定 有 严重 的 影响 。 对 老 的 或 富 钾 样 
品 该 校正 并 不 是 问题 ， 而 是 对 测定 年 轻 物质 的 主要 限制 (Cox 等 ，1967)。 

自 1967 年 以 来 ,测量 精度 已 有 大 量 提高 ， 能 测定 非常 年 轻 的 岩石 。 然 而 ，Mussett 和 
Dalrymple (1968) 证 明火 山 宕 含有 “ 锁 闭 的 ”大 气 ( 非 放射 成 因 ) 氢 ， 其 中 一 些 其 至 不 
能 通过 真空 中 的 烘 烤 除 去 。 因 此 ， 即 使 低空 白 分 析 系 统 ， 在 地 球 熔 岩 中 小 量 残 余 的 大 气 组 
分 几乎 是 不 可 避免 的 。 

二 、 继 承 氰 和 K-Ar 等 时 线 图 

因为 Ar 被 用 作 大 气 污染 的 监控 体 ， 在 K-Ar 测 年 中 没有 东西 来 校正 在 结晶 时 进入 到 
矿物 或 岩石 中 的 初始 握 。 因 此 ， 必 须 假定 不 存在 。 然 而 ，Damon 和 Kulp (1958) 通过 发 
现在 绿 柱 石 、 攻 青石 和 电气 石 中 初始 或 “过 剩 ” 毛 的 存在 ,证 明 这 种 假设 不 成 立 。 因 为 这 
些 矿 物 都 具 环 状 结构 ， 最 初 假 定 环 状 堆砌 产生 通道 ， 从 流体 中 继承 的 过 剩 毛 能 存留 其 中 。 
Damon 和 Kulp 认为 ， 此 问题 也 可 能 出 现 于 角 闪 石 中 ， 在 角 闪 石 中 碱 性 阳离子 位 置 的 部 分 
空 闪 可 为 过 剩 所 提供 存留 空间 。 

然而 ， 随 后 Hart 和 Dodd (1962) 发 现 辉 石 中 也 存在 过 剩 氮 。 因 为 辉 石 的 结构 没有 任 
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何 适 合 毛 存 在 的 空 从 ，Hart 和 Dodd 认为 ， 毛 必定 位 于 气体 位 错 或 结构 缺陷 中 。 这 意味 看 
过 量 的 氮 是 结 品 环 境 的 产物 而 不 是 寄主 矿物 。Hart 和 Dodd Prat or WE Ge A ARR IR 
宕 ， 而 不 是 通常 在 K-Ar 定年 中 使 用 的 火山 岩 或 浅 成 岩 。 因 此 他 们 提出 过 量 毛 在 来 目 深 成 
环境 的 样品 中 可 能 是 一 种 常见 的 特征 。 

Dalrymple 和 Moore(1968) 将 过 量 毛 的 存在 扩展 到 了 水 下 和 熔岩。 他 们 测定 了 来 自 夏 威 
RAL BE XK WU ARAL AR_E 500 ~ 5000 m 深 处 燃 兰 流 中 玻璃 质 枕 状 边缘 和 全 兰 核 的 年 龄 。 各 
种 地 质证 据 已 证 明了 该 样品 的 历史 年 龄 (第 四 纪 ) ,但 发 现 K-Ar 年 龄 高 达 43 Ma。 并 且 ,一 
个 火山 宕 枕 从 边缘 到 内 部 的 一 系列 样品 (来 自 2590 m 深 处 ) 表 现 出 视 K-Ar 年 龄 与 距 边 毕 
的 距离 呈 反 相关 关系 (图 5-3)。 这 是 由 于 继承 于 地 幅 源 的 初始 或 过 量 氢 被 岩浆 捕获 所 致 。 
因此 ,岩浆 在 高 的 静水 压力 下 汉 火 ,继承 的 所 在 喷发 时 没有 像 大 陆 熔 岩 中 一 样 完 全 脱 气 。 


loc 


“Arya mol: g') 





从 枕 状 边 向 内 的 距离 /cm 





图 5-3 来 自 夏威夷 的 水 下 枕 状 熔岩 中 过 剩 放射 成 因 ”Ar 的 含量 
(45 Dalrymple 和 Moore，1968) 


然而 ， 即 使 一 些 大 陆 喷发 的 熔 宕 随后 也 发 现 含 有 继承 握 。McDougall 等 (1969) 过 到 
来 到 新 西 兰 具 历 史 年 龄 的 大 陆 玄武 岩 具 可 测量 出 的 放射 成 因 的 “Ar。 该 熔岩 由 “C 对 其 中 
的 木质 包 体 所 作 的 年 龄 测定 小 于 1 ka， 然 而 给 出 的 K-Ar 年 龄 高 达 465 ka。 这 便 导 致 Mc- 
Dougall 等 考虑 究竟 这 种 继承 毛 能 否 测 出 或 校正 。 

他 们 提出 原始 “Ar 信号 〈 未 校正 大 气 污 染 ) 除 以 "Ar， 并 对 K/Ar 比值 作 图 形成 一 条 
类 似 Rb-Sr 那样 的 等 时 线 (图 5-4)。 通 过 将 方程 (5-1) 中 的 初始 Ar 项 扩展 为 包括 大 气 
和 过 剩 组 分 ， 并 各 项 都 除 以 Ar。 这 种 方法 取得 成 功 : 


40 40 40 40 
Ar [Ar Ar K Arc a E 
(sar) E (ear) i (iar), ú 36 Ar AEC F P E 1) (5 5) 
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该 方程 的 形式 为 
ya 2953 te tam (5 — 6) 
当 分 析 来 自 一 单一 完全 脱 气 系统 ， 如 熔岩 流 的 一 套 样品 ，c 项 等 于 0。 因 此 ， 当 在 等 
时 线 上 作 图 ， 分 析 点 应 形成 截 距 为 295.5 的 直线 ， 其 斜率 就 是 喷发 年 龄 。 事 实 上 ， 这 种 排 
列 仅 仪 是 样品 与 大 气 握 的 混合 线 。 当 单一 分 析 校 正大 气 氢 ， 我 们 有 效 将 295.5 TEA Ha 
并 测定 出 年 龄 。 
McDougall (1969) 研究 的 情况 ， 熔 罕 大 约 年 龄 为 0。 因 此， 组 成 他 们 的 “等 时 线 - 
的 分 析 (如 图 5-4) ARER PAK Aaa A A AES tg aR A) ae. McDougall 等 推测 这 
种 捕获 的 扬 可 能 来 目 部 分 已 汲 收 的 地 充 捕 房 体 。 


MËATYNC AY) 





NOK VNC Ar) x 10°) 


图 5-4 ”新西兰 惠灵顿 册 呐 历 实 年 龄 熔岩 的 K-Ar 等 时 线 图 
( 据 Mc Dougall 等 ，1969) 
最 佳 拟 合 年 龄 为 75 Ka 


Lanphere 和 Dalrymple (1976) 提出 过 剩 氨 与 继承 毛 具 明显 差别 。 他 们 定义 前 者 的 氢 
通过 过 程 而 不 是 就 地 的 4K 衰变 进入 到 岩石 与 矿物 中 ， 而 后 者 的 氮 在 成 岩 事件 前 由 矿物 颗 
粒 内 的 4K 衰变 起 源 。 后 一 定义 事实 上 看 起 来 是 前 者 的 一 种 特别 情况 ， 并 有 旦 大 多 数 作者 将 
两 个 术语 互 用 。 

Z, MEK 

在 主要 放射 性 定年 方法 中 ，K-Ar 法 因 有 气相 子 体 产 物 是 独 有 的 特征 。 这 就 是 说 K-Ar 
系统 对 热 和 热 液 事件 的 反应 不 同 于 Rb-Sr 这 类 的 元 素 对 。 因 为 氨 是 不 起 反应 的 气体 ， 它 表 
现 出 有 限 分 配 进 入 到 流体 中 。 因 此 ，K-Ar 系统 可 能 比 Rb-Sr 更 能 抵抗 热 液 变质 作用 。 故 
一 方面 ， 当 其 从 原始 产生 它 的 矿物 中 丢失 时 没有 矿物 相 优 先 吸收 Z 晟 。 

在 热 事 件 中 不 同 矿 物 毛 丢失 好 的 对 比 是 科罗拉多 前 山 (Front Ranges) 中 与 Eldora #4 
株 有 关 的 接触 变质 作用 (Hart，1964)。54 Ma 的 石英 二 长 岩 岩 株 侵 入 到 1350 Ma WAIN 
岩 与 片 岩 中 。 从 侵入 接触 带 当 距离 增加 时 ，Hart 分 析 了 黑 云 母 、 角 闪 石 和 钾 长 石 ( 图 
5-5) ,并 发 现 尽 管 岩 相 上 蚀 变 的 程度 有 限 , 但 K-Ar 矿物 年 龄 距 该 岩 株 在 大 距离 内 有 局 重 
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角 闪 石 K-Ar 
å 


粗 粒 黑 云 林 的 Rb-Sr 


a "j 
长 石 K-Ar 


粗 粒 黑 云 木 的 K-Ar 





0 3 3000 


30 300 
与 接触 带 的 距离 /m( 对 数 坐 标 ) 


图 5-5 美国 科罗拉多 Eldora 知 株 从 接触 带 向 外 矿物 视 年 龄 对 距离 图 解 
( 据 Hart, 1964) 


动 。 角 内 石 显示 出 恨 好 的 Ar 保存 性 ， 弓 丢失 限于 最 初 的 接触 带 大 约 3 m 内 。 然 而 ， 粗 粒 
的 尘 云 母 中 接触 市 高 达 300 m 仍 严重 重启 动 ， 而 钙 长 石 即使 距 接 触 带 达 6 km 仍 有 大 量 的 
氢 丢 失 。 后 者 几乎 不 能 说 是 在 该 宕 株 的 热 尝 内 ， 它 可 能 反映 了 现在 广泛 接受 的 即使 在 环境 
温度 下 钾 长 石 可 通过 扩散 丢失 握 的 观点 。 黑 云母 的 Rb-Sr 系统 仅 比 K-Ar AE MAHR 


第 二 节 PATPAT EEKAN 





一 、 原 理 

PK 通过 快 中 子 照 射 在 一 (n, p: 捕获 中 子 ， 放 出 质子 ) 反应 中 可 被 转变 为 ”Ar， 从 
而 K-Ar 年 龄 可 以 作为 野 同 位 素 分 析 的 一 部 分 测定 出 OK: 

K + n > Art p 

该 方法 由 Wanke 和 Konig (1959) 利用 计数 技术 探测 ， 由 人 2K 中 子 活 化 产生 的 ”Ar 
(t15=269y) A Ar (tj p==2 小 时 ) 首先 得 到 应 用 的 。 然 而 ， 该 方法 并 不 允许 作 大 和 气 氢 
校正 ， 因 为 *Ar 不 能 得 到 适当 测定 。 

* Ar 相当 长 的 半衰期 意味 着 在 质谱 分 析 中 可 将 它 当 作 稳定 同位 素 ， 它 首先 被 Merrihue 
和 Turner (1966) MINTI Ar? Ar 定年 。 

在 照射 过 程 中 由 35K 产生 的 ”Ar 表示 为 


39 Ar = SK Ag | ao de (5-7) 


min 


截面 。 产 生 的 ”Ar 必须 在 全 部 中 子 能 量 范围 内 积分 ， 实 际 上 此 计算 非常 困难 。 因 此 ， 一 般 
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程序 是 利用 一 已 知 年 龄 的 样品 作为 通 量 监测 体 。 
采用 K-Ar 324877 FE (5-2) 并 且 方 程 两 边 除 以 (5 一 7) ， 得 到 
40 Ay* Ag 40h Me i 4) (5 — 8) 


= total 





”Ar Arotal 39 KAt| ma de 


然而 ， 大 括号 内 的 项 对 样品 和 标准 是 相同 的 。 因 此 ， 习 惯 上 将 它 作为 一 项 ， 其 倒数 记 为 
J ， 可 作为 常数 来 对 待 (Mitchell，1968)。 因 此 ， 对 于 标准 : 


e 1 
J 二 Ar 9A; = 


这 里 1 是 已 知 的 。 对 于 未 知 年 龄 的 样品 重 排 方程 (5-9) 得 到 
] 40Ar* 
= ea (5 — 10) 
XY ERE A TORT) J B, BERL Pe, Pe EY HEU ARA 
于 未 知 样品 的 已 知 空间 位 置 (Mitchell，1968)。 因 此 ， 对 每 个 样品 其 7 了 值 就 可 内 搬出 来 。 
在 ”K 的 照射 过 程 中 ， 由 中 子 反应 从 钙 和 其 他 钾 同 位 素 产 生 于 扰 Ar 同位 素 (图 5-6). 
Brereton (1970) 和 Dalrymple 与 Lanphere (1971) 对 这 些 影响 和 程度 及 它们 的 校正 作 了 
详细 研究 。 然 而 ， 实 际 上 许多 研究 者 简单 地 和 忽略 了 这 些 干扰 。 





Ca 


Cl 





18 19 20 21 22 23 24 
N —> 


图 5-6 FE Ar Ar 活化 过 程 中 钾 区 的 核 素 产 生 反 应 ( 粗 箭 关 ) 与 主要 干扰 反应 ( 实 线 ) 
( 据 Mitchell (1968) 数据 成 图 ) 
虚线 反映 到 37Ar 为 干扰 监测 体 


Mitchell (1968) 提出 对 大 于 1 Ma 的 矿物 不 作 二 扰 校 正 可 得 到 能 接受 的 结果 ， 如 果 
K/Ca 比值 大 于 1。 在 这 种 情况 下 ， 简 单 的 大 气 校 正 可 认为 是 适当 的 : 


40 * 40A Ar 
We (EA) ao fe) sm 


Turner (1971a) 证 明 ，Ar 干扰 通过 改变 适当 的 照射 参数 可 将 Ar 的 干扰 保持 在 最 小 。 
必须 考虑 的 主要 干扰 (图 5-6) 是 
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K (n, p) —»40 Ay 
Ca (n, na) 一 2Ar 
“Ca (n, a) >’ Ar 
其 他 的 干扰 也 出 现 ， 但 因为 不 重要 可 忽略 掉 。 
要 获得 理想 的 结果 ，Turner 提出 : 
1) 根据 年 龄 (图 5-7a) 为 使 ”Ar 的 产生 最 大 化 将 中 子 剂量 最 优化 ， 而 不 产生 明显 的 
HPK SR AY AG Ar 


来 自 Ca 的 “Ar 过 量 干扰 





E 
中 $ 
E 二 

w 
& R 
i i 

i 
1E) pess 
由 中 
tt 十 
K E 

10 10 10° 10°. 10° 10° 10" 10i00 10° 10°10’ 10* 10° 10" 
样品 年 龄 /a 样品 年 龄 /a 


图 5-7 ”对 天 含量 (a) 和 KK/Ca 比值 (b) 中 子 通 量 的 最 优化 
( 据 Turner, 1971a) 
a 斜 线 区 与 b 粗 线 表 示 典 型 岩石 中 足够 的 ”Ar 产生 与 最 小 “Ar 或 “Ar 干扰 间 的 可 接受 的 折 中 区 


2) 为 了 获得 必须 达到 质谱 分 析 中 所 期 望 的 计数 统计 的 总 "Ar 和 ?Ar 量 ， 根 据 年 龄 和 
K 含量 对 样品 大 小 最 优化 。 

3) 样品 中 的 K/Ca 比值 也 要 求 最 优 的 中 子 剂 量 以 产生 足够 的 ?Ar 而 没有 明显 的 Ar 
干扰 (图 5-7b)。 然 而 ， 最 优 值 部 分 与 准则 1) PEHEZ., 

理论 上 ， 遵 循 这 些 规 则 ， 非 常年 轻 的 岩石 可 以 小 于 1% 的 干扰 被 活化 。 然 而 ， 这 可 能 
要 求 样品 巨大 。 实 际 上 ， 较 好 的 另 一 选择 可 能 是 使 用 更 多 的 照射 但 应 用 校正 方法 。 完 全 校 
EAR (根据 Ar 同 毛 同位 素 比 值 ): 


Ar _ [2 “Ar YAr (Ar *Ar YAr a 
oe = A E ran / l- 3A. Tarlo, 
(5 — 12) 


HPT Ar Ar 是 未 知 的 ， 必 须 校 正 从 照射 到 分 析 时 的 ”Ar 的 衰变 (21. =35 天 ) 的 测定 
的 监测 体 干扰 比值 ; (3ArA?Ar)cs。、( Ar/AAr)cs 与 (Ar Ar) 是 下 标 元 素 的 Ar 同位 
素 产 生 比 。 这 些 产生 比 是 通过 在 有 关 的 反应 堆 中 分 别 照 射 纯 Ca 和 KK 盐 测定 出 的 ， 并 且 反 
映 出 该 反应 堆 中 子 通 量 的 特征 。 由 不 同 作 者 对 不 同 反 应 堆 测 定 的 这 些 产 生 比 的 典型 范围 分 
BIE 2.1~2.7,. 6.3~30 及 0.006~0.031 (Dalrymple 等 ，1971)。 

二 、 阶 段 加 热 

因为 样品 钾 的 特征 由 40 一 39 技术 被 就 地 转化 为 氢 的 特征 ， 有 可 能 分 阶段 从 该 样品 的 
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不 同 域 中 释放 出 毛 并 且 从 每 一 步 恢 复出 全 部 年 龄 信息 。Merrihue 和 Turner (1966) 说 明 
了 在 他 们 的 原始 陨石 ArAr 定年 研究 中 阶段 加 热 技 术 的 有 效 性 。 

阶段 加 热 相对 于 常规 全 人 熔 技 术 的 巨大 优越 性 在 于 逐步 释 气 可 鉴别 出 样品 中 的 异常 系 
统 ， 理 想 地 可 从 该 样品 正常 行为 部 分 的 分 析 中 将 异常 排除 。 该 方法 可 应 用 到 单 矿物 与 全 
Ao Bee AW ae SRS SMB AI, tha BE A KOK IEE i 

在 部 分 扰动 系统 的 情形 下 ， 样 品 中 最 易于 扩散 丢失 毛 的 区 域 (如 晶体 边缘 ) 应 在 相对 
低 的 温度 下 释 气 ， 而 紧密 束缚 的 握 (最 抗 扰动 ) 应 在 较 高 的 温度 下 释 气 。 为 了 了 解 扰动 样 
量 的 历史 ， 阶 段 加 热 分 析 的 结果 一 般 可 以 两 种 方式 中 给 出 K-Ar 等 时 线 图 ， 类 似 于 常规 
K-Ar 法 中 分 析 一 套 样品 ; 或 者 是 年 龄 谱 图 。 

Bjurbole 陨石 的 阶段 加 热 结 果 (Merrihue 等 ，1966) 作 图 于 图 5-8 的 等 时 线 图 上 。 直 
线 排列 表明 此 陨石 为 简单 的 单 阶段 封闭 系统 历史 。 初 始 ”Ar 和 办 Ar 可 能 仅 部 分 有 意义 ， 因 
为 它 是 初始 所 与 大 气 污染 的 混合 物 。 





NATY NC AT) 





0 0.5 1.0 1.5 2.0 
NC? Ary NCAT) 


图 $-8 以 ArAr 等 时 线 图 表示 的 Bjurbole 陨石 的 阶段 加 热 数 据 
( 据 Merrihue 和 Turner, 1966) 


在 怀疑 有 继承 毛 的 地 方 等 时 线 图 是 有 用 的 ， 但 年 龄 谱 图 更 有 助 于 评估 所 丢 失 。 要 爸 贷 
年 龄 谱 图 ， 连 续 较 高 温度 下 每 次 气体 释放 的 大 小 通过 测定 所 产生 的 “Ar 离子 束 的 强度 来 测 
量 。 每 次 气体 释放 然后 可 做 成 棒状 图 ， 其 长 度 代表 它 在 从 样品 中 释放 的 总 Ar 中 所 占 的 分 
数 ， 其 y 轴 上 的 值 是 由 方程 (5 一 12) 校正 的 “Ar 和 Ar 比值 。 后 者 与 年 龄 成 比例 ， 有 时 作 
在 对 数 坐 标 图 上 ， 有 时 表示 为 线性 。 从 年 龄 谱 图 可 靠 年 龄 的 确定 取决 于 “ 坪 ” 年 龄 的 鉴 
别 。 坪 年 龄 的 严格 判 据 是 鉴别 一 系列 相 邻 阶段 一 起 构成 总 释 握 的 50% 以 上 ， 每 一 阶段 的 
年 龄 在 平均 值 的 2 售 标准 偏差 内 (Dalrymple 等 ，1974; Lee 等 ，1991)。 然 而 ， 在 许多 情 
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况 下 坪 年 龄 一 二 依据 更 弱 的 标准 来 鉴别 。 
图 5-9 显示 了 玻璃 陨石 中 K-Ar 系统 的 理想 性 质 。 没 有 章 受 到 蚀 变 的 年 轻 玻璃 陨石 得 
PHHEP, W, VAr- Ar 法 最 适用 的 对 象 是 对 具 后 期 氢 丢 失 的 复杂 地 质 历史 的 样品 。 





0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 
“AT 释放 分 数 /% 


图 5-9 ”美国 得 克 萨 斯 两 个 玻璃 陨石 的 "Ar 一 Ar 年 龄 谱 图 
( 据 York, 1984) 


三 、 握 丢失 事件 

为 了 评估 “Ar 一 Ar 对 扰动 系统 测 年 的 适用 性 ,I 了 frner 4% )(19667 将 此 法 应 用 到 球 粒 
陨石 。 其 中 许多 得 到 低 于 4.5 Ga 的 常规 K-Ar 年 龄 ，U-He 年 龄 集中 于 500 Ma 左右 (An- 
ders，1964)。 由 Bruderheim 和 Colby 陨石 的 全 岩 样 品 的 阶段 加 热 结 果 得 到 复合 坪 (图 5- 
10)， 这 是 由 于 在 500 Ma EOAR (Turner 等 ，1966; Turner, 1968). 

一 离散 握 于 失事 件 的 地 球 样品 的 实例 是 美国 科罗拉多 前 山 Eldora eR? Ar? Ar 分 析 


Bruderheim 


er 


K-Ar 视 年 龄 /Ga 
NÈ ATYNE Ar) 
K-Ar 视 年 龄 /Ga 


NCP Ar)/NCP Ar) 





0 0.5 1.0 0.5 1.0 


wAr 释 放 分 数 /% wAr 释 放 分 数 /% 


图 5-10 Colby 和 Bruderheim 陨石 的 "Ar Ar 释放 型 式 
( 据 Turner, 1968) 
显示 了 形成 后 扰动 证 据 ， 左 图 Colby KZ 50% 的 Ar 丢失 ， 但 仍 得 到 形成 年 龄 ; 
右 图 Bruderheim 陨石 大 约 80% 的 Ar 丢失 ， 仅 得 到 扰动 事件 的 年 龄 
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(Berger，1975)， 其 常规 K-Ar 数据 前 面 已 描述 过 。 图 5-11 显示 了 该 岩 株 附 近 角 闪 石 、 黑 


云母 和 长 石 的 年 龄 谱 图 。 
(a) (b) 





1500 + ANA 1500F 角 内 石 
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& 人 
Hf Ht 
500 i 500 
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“Ar 释放 分 数 /% “Ar 释放 分 数 /%% 





2 At Ww if P oD Gams PIN 10 
?Ar 释放 分 数 /o% “Ar 释放 分 数 /% 


图 5-11. 离 Eldora 宕 株 不 同 距离 的 矿物 相 AfAr 年 龄 谱 图 
( 据 Berger，1975) 
图 中 数字 为 以 米 表 示 的 距离 ，(a)、(b) ANG; (0 黑 云 母 ; (d) PKA 


所 全 究 的 三 个 矿物 中 ， 角 内 石 (图 5-11 (a) 和 (b)) 表现 出 最 类 似 于 前 述 陨 石 的 热 
扩散 丢失 型 式 。 最 远 的 样品 (未 表示 出 ) 得 到 大 1400 Ma 的 最 优 坪 年 龄 。 在 大 约 350 m, 
290 m、75 m 和 10 m 处 的 样品 显示 了 从 颗粒 边缘 的 严重 Ar ER, 但 在 最 高 温 部 分 接近 
“HK” Eik. JAAM, Berger 认为 这 种 型 式 可 能 反映 了 向 黑 云母 的 蚀 变 ， 而 不 是 角 闪 石 的 
Ar 扩散 丢失 。 这 种 解释 得 到 了 合成 角 闪 石 - 黑 云 母 混合 物 测 年 实验 的 支持 (Rex 等 ， 
1993) 。 另 一 个 现象 是 离 接触 市 3.5m 的 样品 显示 出 高 质量 的 中 间 “ 假 ” 坪 。 最 后 ， 离 接 
fikir 0.6m 的 样品 显示 出 鞍 形 型 式 ， 其 低 年 龄 部 分 接近 变质 作用 年 龄 。 

ALLER zs EE (图 5-11 (c)) 其 行为 稍 不 同 。 它 在 离 岩 株 无 限 远 处 的 最 大 年 龄 (1250 
Ma) 低 于 角 内 石 的 年 龄 。 在 中 等 距离 处 的 年 龄 谱 不 规则 ， 但 表现 出 随 着 靠近 岩 株 “ 坪 ” 
年 龄 一 般 降 低 。 因 此 ， 看 起 来 黑 云 母 能 部 分 但 不 均一 脱 气 ， 可 能 是 因为 平行 于 解 理 的 扩散 
增强 。 最 后 ， 独 长 石像 常规 K-Ar 分 析 中 所 了 解 的 那样 ， 遭 受 了 不 规则 和 灾难 性 的 Ar E 
失 (图 5-11 (d)). 

Berger 得 出 的 结论 是 角 办 石 能 产生 高 质量 然而 是 无 意义 的 坪 年 龄 。 在 缺少 独立 确定 的 
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证 据 下 ， 仅 依靠 角 内 石 年 龄 来 解释 地 质 年 龄 是 危险 的 。 部 分 重 局 动 的 黑 云 母 总 可 由 其 不 规 
则 的 释 气 型 式 识 别 出 来 ， 使 得 黑 云 母 成 为 年 龄 解释 的 可 靠 基 础 。 远 离 宕 株 的 黑 云 母 和 角 闪 
石 样 品 中 的 确切 意义 还 不 明晰 ， 因 为 该 围 宕 是 具有 悠久 热 历史 的 副 片 三 害 。 随 后 的 研究 确 
实 发 现在 角 闪 石 中 产生 了 许多 无 意义 坪 年 龄 ， 但 在 黑 云 母 中 更 少见 。 

四 、”Ar Burp 

RIEP Ar- Ar 测 年 技术 对 于 测定 月 球 物质 小 的 全 岩 样品 年 龄 特别 有 用 ， 尤 其 是 对 细 
粒 的 月 海 玄 武 石 。 图 5-12 中 的 虚线 表示 了 上 典型 的 释 气 型 式 (Turner 和 Cadogan, 1974), 
是 因为 从 低 Ar 保 持 力 的 富 K 位置 有 8% 的 放射 成 因 Ar 丢失 。 然 而 ， 其 他 样品 或 者 表现 出 
在 高 温 部 分 视 年 龄 的 显著 降低 或 者 是 特别 在 细 粒 岩石 中 在 大 部 分 释 气 阶段 视 年 龄 的 逐渐 降 
低 。 后 一 现象 导致 研究 者 怀疑 样品 内 ， 在 照射 过 程 中 可 能 有 Ar 重新 分 配 。 

Mitchell (在 Turner 和 Cadogan, 
1974 的 文章 中 ) 提出 , 在 从 了 K 的 
(n, p) 反应 中 , PAr 的 反 冲 可 引起 
BRA) ie Bl ta th. Turner 和 
5 | Cadogan 计算 出 该 效应 从 含 钾 矿 物 表 
面 到 平均 0.08 um 的 深度 可 亏损 毛 
(图 5-13)。 为 了 证 明 该 过 程 对 细 粒 物 
质 的 实际 影响 ， 他 们 将 一 个 中 粒 铁 质 
Ze ERR SY Bi PS Fl 1 ~~ 10 pm. 设 
想 含 钾 唱 格 的 大 约 10% 在 颗粒 边界 的 
0.1 pm 内 ， 因 此 ”Ar 能 反 冲 出 晶 格 。 
预期 释放 出 的 ”Ar 将 进入 到 向 斜 长 石 、 
HEA AER ERD IAAI P, 


细 压 碎 的 玄武 岩 





a E ae, ” 致 低温 释 气 老 的 视 年 龄 与 高 温 释 气 年 
经 的 视 年 龄 。 

图 5-12 由 于 3Ar 反 冲 细 研 磨 对 ~“Ar-”Ar 年 龄 谱 的 影响 。 ”该 实验 的 结果 (图 5-12) ER, 

a ma ko 异常 老年 龄 出 现 于 低温 ， 在 中 等 温度 


OO in a a 数据 接近 真实 坪 年 龄 。Turer 和 
活化 的 类 似 样品 | l 
Cadogan UA, A S wP FE AY) TO E 
从 样品 中 一 起 丢失 ， 而 不 是 由 低 钾 相 吸 收 。 这 可 能 是 由 于 在 粉末 样品 中 相 邻 颗粒 比 细 粒 硬 
石 样品 紧密 接触 程度 较 小 所 致 。 在 最 高 温 部 分 不 平常 的 高 年 龄 〈 图 5-12) 暂时 将 其 归结 
为 不 正确 的 Ca 校正 。 

发 现 ?Ar 的 反 冲 问题 在 试图 将 ”Ar Ar 测 年 应 用 到 自生 沉积 矿物 海 绿 石 中 其 问题 更 加 严 
重 ( 如 Foland 等 ,1984)。 这 可 能 是 由 于 构成 球状 颗粒 的 海 绿 石 结 品 体 非 常 小 的 缘故。 然而 ， 
Smith 等 (1993) 证 明 ,这 个 问题 可 以 通过 将 海 绿 石 颗粒 在 照射 前 压 紧 装 于 小 的 玻璃 安放 中 加 以 
克服 。 为 了 校正 从 颗粒 剩余 部 分 中 的 Ar BAR, , 反 冲 产物 便 可 收集 起 来 用 于 分 析 。 

五 、 热 年 代 学 

陨石 的 热 历史 最 好 依据 短期 热 事 件 来 加 以 解释 ， 如 它们 原始 冷却 和 任何 随后 的 撞击 。 
然而 ，Turner (1969) 认识 到 ， 在 不 同 环境 下 ， 从 单一 事件 缓慢 冷却 能 得 到 非常 类 似 磅 式 
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图 $-13 在 同一 中 子 通 量 狠 击 下 含 钾 矿物 表面 由 于 反 冲 计算 出 的 ”Ar 浓度 的 下 降 图 解 
( 据 Turner 和 Cadogan, 1974) 


热 事 件 产生 的 那 种 年 龄 谱 。 此 概念 由 来 自 委 内 瑞 拉 La Encrucijada 深 成 岩 中 一 黑 云 母 的 年 
龄 谱 所 示 (图 5-14)。 然 而 ， 这 种 方法 很 少 用 于 地 球 岩 石 ， 因 这 种 型 式 的 低温 部 分 ( 测 害 
精确 的 冷却 速率 至 关 重 要 ) 在 地 质 时 间 内 环境 温度 下 ， 由 少量 的 技 扩 和 散 丢 失 被 破坏 。 
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图 5-14 ”与 根据 黑 云 母 中 Ar 扩散 模拟 预测 的 冷却 曲线 相 比 较 的 
委内瑞拉 La Encrucijada Bz BEAM Ar? Ar 年 龄 谱 
(GE York, 1984) 





定量 化 地 碗 岩石 冷却 速率 更 有 用 的 方法 是 封闭 温度 ， 其 理论 依据 矿物 的 扬 丢 失 可 以 由 


热 扩 散 系 数 加 以 描述 (Dodson, 1973): 
站 二 (5 — 13) 
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这 里 Do 是 矿物 的 热 扩 散 率 、E 是 氢 扩 散 的 活化 能 、R 是 气体 常数 、 开 是 绝对 温度 。 指 数 
造成 D 为 温度 间 非 常 强 的 函数 关系 。 因 此 ， 小 的 慢 度 下 降 能 引起 迅速 的 扬 扩 散 丢 失态 到 
非常 缓慢 的 毛 扩 散 丢 失态 的 过 渡 。 这 种 相当 尖锐 的 过 程 构成 封闭 过 程 。Dodson 将 封闭 温 
BE Tp 定义 如 下 : 
££  _ 
RIln( ArDo /a”) 
式 中 : A 为 考虑 含 氨 矿 物 晶体 形状 的 几何 参数 〈 对 球形 、 圆 柱 形 、 片 状 分 别 为 55、27、 
9); a 为 从 内 部 到 颗粒 表面 平均 扩散 路 径 的 长 度 ; r 为 冷却 时 间 和 常数 。 后 者 定义 为 


Te (5 — 14) 





r = RT#/E(- C)p (5 — 15) 

式 中 (一 C)s 在 封闭 温度 Ts 处 的 冷却 速率 。 因 此 ， 将 方程 (5-15) 代入 (5-14) 得 到 
E RTZ Do 

TR = EAn A> E-o @ (5 — 16) 


Buchan 等 (1977) 提出 了 从 ArAr 谱 图 计算 封闭 温度 的 方法 ， 并 由 Berger 和 York 
(198la) 作 了 改进 。 来 自 缓 慢 冷 却 地 体 中 的 矿物 必须 有 坪 年 龄 。 在 此 坪 中 对 每 一 加 热 阶 
段 ， 在 一 定时 间 内 释放 的 放射 成 因 和 Ar 的 体积 被 用 来 计算 De-。 对 于 黑 云 母 这 类 的 片 状 
矿物 有 如 下 一 般 形式 的 扩散 方程 《如 Harrison “F, 1981): 


7 = Lal (5-17) 
AH: 了 为 氢 丢 失 分 数 ; 鞋 为 加 热 时 间 ; g 为 几何 因子 。 


TC 
1100 1000 900 800 


Tp=644 +44 C 


logio(D/a5) 





0.7 0.8 0.9 1.0 
1000/7(K) 


图 5-15 “加拿大 安大略 Haliburtin 高 地 格林 威 尔 办 长 岩 中 角 办 石 的 Arrhenius 图 解 
( 据 Berger 和 York，1981a) 
封闭 温度 由 7 个 实心 点 排列 确定 ， 误差 为 lo 
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”构成 近 平 行 排列 的 两 个 热 脉 冲 。 然 而 ， og0 


在 对 数 坐 标 对 每 一 步 温 度 的 倒数 图 上 将 结果 投 点 ， 形 成 一 条 Arrhenius 线 (如 图 5- 
15)。 如 果 Ar 扩散 丢失 服从 预期 的 Arrhenius 定律 ， 那 么 坪 年 龄 中 每 一 步 应 构成 一 条 直线 ， 
其 斜率 为 活化 能 E， 其 y 轴 截 距 就 是 频率 因子 Do/a*。 这 些 值 使 得 方程 (5- 16) 能 解 出 
来 ， 如 果 在 封闭 温度 (Tp) 处 的 冷却 速率 (一 C) 能 估计 出 。 幸 运 的 是 ， 温 度 解 对 冷却 
速率 只 有 弱 的 依赖 性 ， 也 就 是 说 该 值 一 个 数量 级 上 的 变化 只 引起 计算 出 的 封闭 温度 10% 
的 变化 。 因 为 TB 出 现在 方程 (5-16) 的 两 边 ， 必 须 用 迭代 法 解 ， 但 它 迅速 收敛 。 该 方 
法 的 有 效 性 是 矿物 的 封闭 温度 直接 依据 所 测 测 年 矿物 计算 ， 而 不 是 依赖 于 文献 中 不 同类 型 
矿物 一 般 化 的 封闭 温度 。 

Berger 和 York (1981) 将 “ 热 年 代 学 ”方法 应 用 于 加 拿 大 南安 大 略 格林 威 尔 省 造山 
后 的 冷却 人 研究。 格林 威 尔 市 中 深 成 岩 的 年 龄 变化 于 1.0~~2.7 Ga 之 间 , 但 大 多 数 K-Ar 年 
龄 低 于 1 Ga， 并 被 归结 为 碰撞 造山 作用 后 的 抬升 与 冷却 (Harper，1967)。Berger 和 York 
研究 了 来 自 Haliburton 高 地 的 闪 长 岩 与 辉 长 者 体 ， 对 该 区 都 测定 了 详细 的 冷却 曲线 并 解释 
这 些 宕 石 的 古 地 磁 数 据 。 

Haliburton 闪 长 岩 的 典型 “Ar Ar 的 型 式 是 如 图 5-16 所 示 的 合理 坪 。 这 些 样 品 投 点 
于 图 5-15 与 图 5-17 的 Arrhenius KIE. ÆR 5-15 中 ， 角 内 石 表现 为 相当 简单 的 排列 ， 尺 
管 低 温和 高 温 点 必须 从 回归 线 上 排除 。 

钾 长 石 表 现 出 一 致 的 低温 行为 ， 但 高 o 
温 数据 不 规则 ， 可 能 是 由 于 在 900 以 
上 唱 格 破坏 所 致 。 最 不 寻 稍 的 是 由 泪 - 1020 
云母 所 表现 出 的 ;在 许多 情况 下 产生 


从 两 段 计 算出 的 封闭 温度 通常 在 交差 
范围 内 。Berger 和 York HEM E IE X íT 
为 中 的 破裂 是 由 于 结构 破坏 所 致 。 

所 有 分 析 矿 物 的 结果 表示 于 封闭 
温度 对 年 龄 的 图 上 (图 5-18). TRÆ 
BHARRA RAIN EAI (要求 坪 
年 龄 与 Arrhenius 相关 线 两 者 都 有 四 个 
或 五 个 统计 学 上 良好 拟 合 的 点 )。 数 据 
说 明 ， 从 在 980 Ma 时 ， 角 闪 石 大 约 ” 820 
700°C 的 封闭 温度 到 900 Ma Hf FA z BE 
KA 380C 的 封闭 温度 的 相当 快速 冷却 780 
(KA 5C /Ma) 的 清晰 描述 。 其 后 ， 
数据 主要 来 自 斜 长 石 ， 表 现 出 相当 大 
的 离散 。Berger 和 York 的 原始 解释 nee 


(图 5-18 中 的 实 线 ) 称 为 后 来 300 Ma 
期 间 非 常 缓慢 的 冷却 〈 低 于 1C /AMa)。 图 5-16 用 于 确定 图 5-15 和 图 5-17 中 的 封闭 温度 角 闪 石 、 


K-Ar 年 龄 /Ma 
„O WO 
< 上 
fam) < 


oo 
> 





然而 ， 在 对 来 自 格林 威 尔 Hastings 盆 黑 云母 、 钾 长 石 分 析 的 mAr Ar ERY 
地 中 IEKA ( Haliburton 高 地 KA 以 ( 据 Berger 和 York，1981a， 有 修改 ) 
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TC 
1100 900 800 500 


Te=449 + 62°C 


Ty=256 + 18°C 7B=355 土 32 C 


logio(D/a’) 





0.7 0.8 0.9 1.0 1.1 1.2 1.3 
1000/7(K) 


图 5-17 图 5-16 中 测定 的 格林 威 尔 钾 长 石 (空心 与 实心 三 角形 ) 
ABBE (空心 与 实心 正方 形 ) 的 Arrhenius 图 
( 据 Berger 和 York, 1981a) 
封闭 温度 计算 仅 依 据 实心 抬 ; 误差 为 16 


900 
AAG Bak AKA AKA 
Bark 湖 =O z A © 
Glamorgan & n 4 
a 

600 Dudmon 
只 
a 

400 

200 





1000 900 800 700 600 500 
K-Ar 年 龄 /Ma 


图 5-18 由 4Ar3Ar 数 据 计 算 的 封闭 温度 对 坪 年 龄 图 解 
(4% Berger 和 York, 1981a) 
表示 了 格林 威 尔 造山 运动 后 地 壳 冷 却 的 模式 ; 实心 和 空心 符号 表示 来 自 不 同 深 成 岩 的 矿物 
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AR 80 km) 的 研究 中 ，Berger 和 York (1981b) 认识 到 ，900 Ma 后 明显 缓慢 的 冷却 曲线 可 
能 真实 代表 更 近 的 热 事 件 。 

斜 长 石 数 据 的 后 一 种 解释 得 到 了 Hanes 等 (1988) 根 据 Hastings 盆地 Elzevir 和 Skootamata 
RRA TAr- Ar 测 年 的 支持 。Hanes 等 分 析 了 表现 在 400 一 600 Ma 之 间 具 当 普 通 坪 年 龄 范围 
的 三 个 斜 长 石 。” ArAr 与 释放 的 ”了 Ar 分 数 的 变化 用 作 这 些 矿物 内 不 同 域 的 Ca/K 比值 指 
标 。 这 些 型 式 的 中 部 相当 明显 的 峰 指示 所 分 析 的 斜 长 石 是 多 相 系 统 。 它 们 显示 了 上 不 同年 龄 
的 两 个 不 同类 型 的 蚀 变 。Hanes 等 提出 分 散 的 粗 粒 绿 帘 石 和 白云 母 蚀 变 可 能 形成 于 深 成 侵入 
作用 不 久 后 的 高 温 阶段 ,而 细 粒 绢 云母 蚀 变 可 能 代表 着 小 于 400 Ma 的 事件 。 

黑 云 母 中 结构 破坏 的 证 据 指 出 了 Berger 和 York 热 年 代 学 方法 中 的 可 能 缺陷 。 因 为 黑 
云母 是 舍 水 矿物 ， 在 真空 加 热 中 的 Ar 扩散 丢失 可 能 并 不 完全 类 似 于 (可 能 的 ) 热 液 条 件 
下 自然 界 的 Ar 丢失 。 这 个 问题 得 到 了 Gaber 等 (1988) 的 证 实 ， 他 们 说 明了 对 黑 云 母 和 
角 闪 石 在 热 液 和 真空 加 热 实 验 间 人 毛 扩 散 系 数 具 很 大 的 差别 。 

真空 加 热 中 这 些 含 水 矿物 结构 破坏 的 易 感 性 对 应 用 阶段 加 热 分 析 测 定 它们 的 封闭 温度 
已 大 受 怀 疑 。 取 而 代 之 的 是 ， 对 封闭 温度 又 返回 来 使 用 “文献 ” 值 。 然 而 ， 文献 值 也 必须 
慎重 使 用 ， 因 为 Harrison 等 (1985) 的 实验 研究 表明 ， 黑 云母 的 封闭 温度 依赖 于 成 分 。 对 
F 56% 的 产 铁 云母 ， 该 研究 指出 对 100° Ma 和 10C /Ma 的 冷却 速率 ， 封 闭 温度 分 别 为 
350C Fi 310C 。 更 宣 铁 的 组 分 显示 出 更 大 的 扩散 系数 ， 导 致 更 低 的 封闭 温度 。 

六 、 钾 长 石 热 年 代 学 

与 舍 水 矿物 热 年 代 学 方法 的 失败 相反 ,日 益 增 加 的 注意 力 集中 在 无 水 矿物 钾 长 石上 。 
因为 条 纹 出 洲 不 可 预测 的 效应 ， 钾 长 石 具 非 常 可 变 的 封闭 温度 ,， 必 须 由 阶段 加 热 法 测定 单 
个 定年 样品 。Heizler (1988) 在 测定 缅 因 
州 西 南 Ponds 深 成 岩 中 Chain 的 冷却 曲线 中 说 
明了 该 方法 。 对 三 个 长 石 单 矿 物 他 们 获得 了 非 
常 不 同 的 封闭 温度 ， 建 立 了 从 330€ 到 180C 
后 阿 巴 拉 契 亚 冷 却 线 (图 5-19 中 的 实 线 )。 然 
而 ， 其 他 研究 者 (如 Foland, 1974) 提出 钾 长 
石 中 的 扩散 是 由 不 同 大 小 的 微 结 构 域 控制 ， 而 鼻 
不 是 全 颗粒 范围 。 这 就 涉及 到 对 阶段 加 热 数 据 
的 不 同 处 理 方 法 。 采 用 微 域 模式 ，Lovera 等 
(1989) 通过 将 每 一 Ar-Ar 分 析 分 解 为 一 系列 
具 不 同年 龄 和 封闭 温度 的 次 一 级 坪 ， 重 新 解释 
了 Heizler 等 的 数据 。 他 们 将 这 些 次 级 坪 归 结 200 300 400 
为 长 石 颗粒 内 的 扩散 域 ， 在 大 小 上 变化 两 个 数 “es 
量 级 。 该 模式 通过 将 测定 的 阶 自 加 热 数 据 村 依 、 男 51) EE Ponds RRA 
据 不 同 大 小 域 分 布 的 模式 谱 对 比 得 到 了 证 明 。 Chain 冷却 模式 的 钾 长 石 计算 的 封闭 





500 





不 同 大 小 域 模 式 证 明 比 均一 模式 拟 合 实验 数据 温度 对 坪 年 龄 的 图 解 
要 好 得 多 ， 因 此 证 实 了 它 的 实用 性 。 该 方法 的 ( 据 Harrison, 1990) 
结果 是 每 一 分 析 得 到 了 分 离 的 但 又 是 重合 的 冷 实心 符号 表示 Heizler 等 单一 坪 分 析 ; 


却 曲 线段 (图 5-19 中 的 空心 符号 )， 而 不 是 冷 空心 符号 Lovera 等 的 次 级 坪 分 析 
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却 曲线 上 的 单一 点 。 由 Lovera 等 (1991) 对 单个 长 石 晶 体 的 进一步 实验 证 明 ， 不 同 大 小 
域 是 碱 性 长 石 的 固有 特征 。 因 此 ， 它 们 不 能 通过 手 挑 矿物 分 析 将 它们 分 开 。 

钾 长 石 非常 可 变 的 域 解释 了 它们 在 K-Ar 研究 中 如 此 差 的 所 保持 能 力 以 致 不 能 作为 测 
年 工具 。 最 小 的 域 在 环境 温度 下 确实 遗 受 握 丢 失 ， 但 大 的 域 (阶段 加 热 分 析 中 取样 ) 能 与 
黑 云 母 一 样 具 高 的 封闭 温度 。 因 此 ， 钾 长 石 分 析 在 将 来 低温 热 年 代 学 研究 中 具 很 大 潜力 。 


BIN 激光 探 针 定年 


对 K-Ar 测 年 激光 探 针 的 应 用 日 益 成 为 一 重要 方法 , 但 令 人 惊奇 的 是 ， 该 方法 发 展 绥 
慢 。Megrue (1967) 开创 了 激光 熔 样 的 黎 有 气体 分 析 ， 但 直到 六 年 后 才 用 到 地 质 年 代 学 
(Mergrue，1973)。 该 研究 是 为 了 定年 混杂 月 球 角 砾 对 中 的 小 碎 导 而 使 用 激光 探 针 。 活 化 
后 ， 直 径 100 pm 的 点 用 来 自 红 宝石 激光 人 融 的 单 脉冲 照射 。 每 一 脉冲 炊 出 30 pm 深 的 坑 ， 
相当 于 大 约 1 yg 的 着 石 ， 代 表 着 所 暴露 表面 的 最 小 全 熔 分 析 。 获 得 从 附近 几 个 点 聚集 的 
气体 并 在 送 入 质谱 分 析 前 作 冷 阱 分 离 。10 个 不 同 碎 导 的 分 析 在 K-Ar 等 时 线 图 上 揭示 出 年 
龄 大 约 为 3.7 Ga 和 2.9 Ga 两 个 数据 。 

York (1981) 通过 证 明 散 焦 的 连续 波 激光 能 用 于 类 似 于 常规 ”Ar Ar 测 年 中 的 阶 
段 加 热 分 析 而 开发 出 激光 显 微 探 针 法 。 该 方法 通过 对 来 自 安大略 徘 近 Timmins 的 Kidd 溪 
的 板 岩 的 全 岩 样品 加 以 说 明 。 激 光束 聚焦 到 产生 直径 为 0.6 mm 的 点 ,使 用 1 瓦 的 功率 在 
几 分 钟 后 引起 从 表面 的 连续 握 释 放 。 激 光 阶 段 加 热 分 析 产 生 的 结果 与 对 相同 样品 的 和 常规 阶 
段 加 热 的 一 致 ， 代 表 了 板 岩 中 K-Ar 系统 开放 的 热 事 件 的 年 龄 。 

York 等 〈1981) 使 用 的 MS-10 质谱 计 的 低 灵 敏 度 限制 了 该 方法 的 应 用 。 但 随后 的 发 
展 中 ， 特 定 目 的 建造 的 连续 激光 系统 与 高 灵敏 度 质 谱 计 相 联 接 .JLayer 等 -01987 记 通过 分 
析 角 闪 石 标 样 Hb3GR 测试 了 该 系统 。 已 知 以 前 的 阶段 加 热 分 析 (Turner, 1971a) 能 产生 
FER (图 5-20a)。 活 化 后 ， 直 径 达 0.5 mm 以 上 的 单一 颗粒 在 激光 束 内 随 着 增加 功率 加 
热 30 秒 。 每 一 加 热 段 后 ， 获 得 毛 然 后 分 析 。 产 生 很 好 的 坪 (如 图 5-20b)， 并 有 旦 总 释 气 年 
龄 落 在 常规 阶段 加 热 结 果 的 误差 内 。 

为 了 对 缓慢 冷却 的 地 质 系 统 证 明 激 光 阶 段 加 热 法 ，Layer 等 分 析 了 来 目 安大略 西北 
Trout 湖 岩 基 中 的 黑 云 母 。 小 的 (0.25 mm) 黑 云 母 颗粒 得 到 的 结果 与 对 13 mg 黑 云 母 的 
常规 阶段 加 热 分 析 是 一 致 的 。 然 而 ， 来自 相 同 手 标本 大 的 《1 mm) 黑 云 母 激光 阶段 加 热 
得 到 明显 老 的 年 龄 (图 5-21)。 该 颗粒 的 总 释 所 年龄 (265445 Ma) 更 接近 该 岩 基 2099 + 
2 Ma 的 U-Pb 侵入 年 岭 。 这 表明 较 大 的 黑 云 母 在 变质 冷却 过 程 中 可 能 封闭 更 早 。 

Wright 等 (1991) 通过 使 用 激光 阶段 加 热 法 对 Trout 湖 罕 基 中 不 同 大 小 单 粒 墨 云母 对 
粒 的 定年 拓展 了 此 研究 。 仅 分 析 具 类 似 薄 柱 状 的 规则 形状 的 颗粒 。 在 颗粒 半径 测量 和 反应 
堆 中 活化 后 ， 每 个 标本 作 激 光 阶 段 加 热 分 析 ， 在 分 析 过 程 中 全 颗粒 通过 增加 强度 处 于 激光 
束 中 。 对 于 显示 正常 坪 年 龄 的 样品 ， 它 们 的 总 释 气 年 龄 对 颗粒 大 小 作 图 (图 5-22)。 结 果 
显示 在 颗粒 大 小 (柱状 半径 ) 与 总 释 气 年 龄 间 存 在 正 相 关 关 系 ， 这 是 由 于 在 岩 基 的 初始 冷 
却 历 史 中 毛 的 扩散 丢失 造成 的 。Wright 等 推测 分 布 于 主 趋势 右边 数据 点 的 散布 可 能 代表 
着 大 颗粒 ， 或 者 在 样品 破碎 过 程 中 的 损坏 ,或 者 是 由 更 小 的 次 级 域 构成 的 天 然 聚 集体 。 

图 5-22 中 的 正 相 关 由 较 小 颗粒 的 较 大 表面 积 / 体 积 比 ， 产 生 比 较 大 颗粒 具 较 低 的 有 效 
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图 5-20 Hb3GR 标 样 的 阶段 加 热 结 果 
(所 Layer 等 ，1987) 
(a) BME; (b) 激光 单 颗粒 
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图 5-21 加拿大 安大略 Trout 湖 岩 基 黑 云母 的 
激光 单 颗 粒 与 常规 阶段 加 热 结 
( 据 Layer 等 ，1987) 


0.3 0.4 0.5 0.6 
圆柱 体 半 径 /mm 


图 5-22 ”加拿大 安大略 Trout 湖 岩 基 单 颗粒 黑 云 母 累积 释 气 年 龄 对 颗粒 大 小 图 解 
( 据 Wright 等 ，1991) 


封闭 温度 来 加 以 解释 。 黑 云母 中 Ar 扩散 的 地 质 测 定 (如 Onstott 等 ，1989) 可 用 来 计算 
封闭 温度 的 颗粒 大 小 依赖 性 (0.1 mm=275C ，0.23 mm=295C )。 因 此 ， 图 5-22 中 的 排 
列 就 成 了 温度 对 时 间 的 宕 基 冷 却 曲 线 解释 。 这 便 计 算得 到 在 295 ~ 275C SM KAH 
0.33C Ma 的 冷却 速率 。 该 深 成 岩 的 高 温 冷 却 速 率 在 较 老 的 黑 云 母 年 龄 和 2700 Ma ASK 
石 U-Pb 年龄 (封闭 温度 估计 为 7530C AA) 间 可 计算 出 来 。 这 段 冷却 曲线 较 陡 ， 大 约 为 


SC /Mao 
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Lee 等 (1990) 对 初始 冷却 很 长 时 间 后 遭受 过 热 扰 动 的 黑 云 母 和 角 闪 石 颗粒 检验 了 激 
苑 阶段 加 热 法 。 样 品 由 与 古 元 古代 岩 墙 相 邻 受到 烘 烤 的 太古 宙 片 麻 岩 组 成 ， 两 种 矿物 都 用 
三 种 方法 分 析 : 常规 阶段 加 热 、 单 颗粒 激光 阶段 加 热 及 激光 单 点 定年 。 三 个 方法 的 黑 云 母 
年 龄 紧 徘 2050 MER, RRR AB RAW A. HTH, WAAR HAE 
生 非 常 不同 的 结果 。 多 颗粒 众 数 的 常规 阶段 加 热 和 激光 单 点 定年 得 到 非常 可 变 的 年 龄 (图 
5-23) ， 而 激光 阶段 加 热 得 到 好 的 坪 ， 视 年 龄 为 2430 Ma。 然 而 ， 它 并 不 对 应 已 知 的 地 质 
事件 。 






激光 单 颗 粒 (2428 士 11Mal) 
WM 86082446 + 11Ma) 





2000 
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距离 /mm ”Ar 释 放 分 数 /%% 


图 5-23 ” 受 扰 动 的 角 闪 石 样品 单 点 与 阶段 加 热 年龄 的 对 比 
( 据 Lee 等 ，1990; 1991) 
(a) 穿 过 颗粒 的 激光 单 点 年 龄 前 面 ; (5b) 激 光 与 常规 阶段 加 热 剖 面 


Lee (1991) 推测 该 坪 可 能 是 由 释 气 前 矿物 中 来 自 不 同 域 的 毛 混 合 的 结果 。 对 角 闪 
石 标准 Mmhb-1 的 加 热 实 验 表 明 ， 握 主要 以 三 个 主要 脉冲 释 施 出 来 《图 3524 闪 其 中 第 一 
个 在 930C ， 与 矿物 颗粒 边缘 结构 破坏 鸭 开始 相关 。 然 而 ， 主 要 相 的 破坏 出 现 于 1050C, 
形成 强烈 的 平行 解 理 的 组 构 并 伴随 着 晶体 中 梢 石 薄 层 破坏 。 最 后 ， 在 1130, UREA. 
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图 5-24 ” 角 闪 石 标 样 Mmhb-1 加 热 中 所 观察 到 的 Ar 释 气 型 式 
( 据 Lee 等 ，1991) 
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图 5-23 中 激光 阶段 加 热 坪 由 960 ~1250C 间 所 释放 的 毛 形 成 ， 表 明 它 可 能 来 自 结构 破坏 过 
程 中 颗粒 内 的 所 均一 化 。 因 此 ， 尽 管 激光 阶段 加 热 是 一 种 非常 有 效 的 方法 ， 但 有 必要 通过 
第 二 种 方法 〈 如 激光 点 定年 ) 从 受 扰动 过 的 系统 中 检查 数据 。 
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第 六 从 Re-Os 系统 


铂 是 一 种 具 两 个 同位 素 (Re 与 “Re) MOEA). "Re 占 总 灸 的 62%， 经 过 6 
衰变 成 为 “Os( 具 7 个 天 然 同位 素 的 铂 族 元 素 )。 像 Pb 一 样 ， 狐 也 是 亲 硫 - 亲 铜 元素。 但 
与 U-Pb 系统 不 同 的 是 ，Re 与 Os 在 地 帐 与 地 完 系 统 间 表 现 出 显著 的 分 馏 。 灸 是 中 等 不 相 
容 元 素 ， 相 当 易 于 从 地 贝 分 配 进 入 到 宕 浆液 相 中 ， 而 拭 是 高 度 相 容 元 素 强 烈 趋 向 于 保持 在 
地 幅 中 。 这 些 独 特 的 地 球 化 学 性 质 表 明了 Re-Os 法 在 矿床 形成 、 宕 浆 成 因 和 地 幅 演 化 的 地 
质 年 代 学 与 地 球 化 学 全 究 中 上 三 泛 的 应 用 有 前 景 。 


第 一 节 分 析 方 法 


尽管 作为 地 质 工具 具有 大 的 潜力 ， 至 今 分 析 困 难 限制 了 猴 同 位 素 方法 的 应 用 。 主 要 困 
难 是 Os 的 高 离子 化 势 (KA 9eV) 阻碍 其 在 和 常规 热 离 子 质 谱 计 的 温度 下 形成 正 离子 。 因 
此 必须 寻求 另 一 种 激发 方法 。 

Hirt 等 (1963) 用 气相 OsO, adi SARI EA EG OTF 200ng AARIA RAN 
10% )。 这 可 能 是 在 该 分 子 的 热 离子 化 过 程 中 OsO, 的 分 解 所 致 。 结 果 , 此 方法 在 过 去 25 
年 就 没有 再 用 。 取 而 代 之 的 是 ,随后 的 工作 集中 在 使 用 更 高 能 量 的 离子 源 增 加 原子 态 铁 的 
离子 化 产 率 。 这 些 方 法 中 最 成 功 之 一 是 二 次 离子 质谱 (SIMS)。 该 方法 中 ,一 束 轻 的 负离子 
(如 OO- ) 用 来 友 击 纯化 的 固体 锋 金 属 浓 缩 体 从 而 庆 生 双 隧 焦 质 详 计 中 分 析 的 下 :Os 离子 束 。 

由 于 涉及 到 专门 化 设备 ， 很 少 几 个 实验 室 能 完成 这 项 工作 。 然 而 ， 狐 同 位 素 人 钱 究 项 日 
在 1980 年 代 早 期 由 Luck, Allegre 与 其 同事 开展 。Luck 等 (1980) 建立 了 化 学 提取 方法 ， 
该 法 中 样品 在 溶解 后 氧化 ， 让 挥发 性 的 四 和 氧化 狐 燕 馏 。 得 到 的 浓缩 物 在 阴离子 交换 杜 上 进 
一 步 纯 化 。 鳞 在 反 提 取 进 入 有 和 铵 的 溶液 前 用 有 机 溶剂 从 蒸馏 的 酸性 残余 中 提取 出 来 并 由 阴 
离子 交换 纯化 。 

由 Fehn 等 (1986) 应 用 到 Os 同位 素 分 析 的 另 一 种 惨 击 方法 是 加 速 需 质 谐 。 该 方法 
a We en 中 用 正 饮 离 子 龙 击 产生 负 的 铁 离 子 。 而 这 是 一 种 低 效 过 

只 有 非常 高 的 又 击 能 才能 确保 合理 的 Os 离子 发 射 。 在 纵 列 加 速 器 中 通过 电荷 交换 ， 
pan in kee 随后 磁 分 析 器 和 倍增 器 就 是 正常 的 设备 部 件 。 

另 一 种 激发 方法 是 高 能 (短波 长 ) 激光。 促进 离子 化 激光 器 的 应 用 产生 了 “共振 离子 
化 ”质谱 (RIMS) 法 。 激 光 的 能 量 可 如 此 精确 地 调 到 离子 化 反应 以 致 可 能 将 ““Os 离子 化 
(Walker 和 Fassett，1986)。 然 而 ， 因 为 能 量 跳 跃 的 大 
小 ， 不 可 能 直接 将 基态 原子 成 为 离子 化 态 。 因 此 ， 此 过 程 必须 以 两 到 三 步 才能 达到 。 因 为 
NO a 返回 到 基态 前 必定 出 现 第 二 和 第 三 光子 反应 ， 必 须 达 到 极端 的 能 量 密度 
(mw Mnm3)。 这 就 要 求 使 用 脉冲 激光 ， 它 具 非 常 差 的 荷载 循环 〈 即 脉冲 持续 长 度 相 对 于 
脉冲 间 的 时 间 大 约 是 10-“)。 因 此 ， 必 须 使 用 脉冲 蒸发 。 这 可 采用 像 Lindner 等 〈1986 ) 
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使 用 的 脉冲 热 蒸发 形式 (Walker 和 Fassett，1986) 、 激 光 消 熔 质 量 分 析 (LAMA) 或 离子 
WAT (如 Blum 4, 1990), 

XT RAG 56 AB RRD TE EA RG SS (ICP) 源 ， 它 首先 由 Houk 等 
(1980) 用 于 质谱 。 在 氮 等 离子 炬 中 超过 5000K 的 温度 确保 铬 有 效 的 离子 化 (Houk， 
1986)。 等 离子 经 过 二 阶段 孔 系统 将 离子 引入 四 极 质谱 分 析 器 (Dawson，1976)。 在 两 孔 
板 间 通过 恒定 带 状 隔离 ， 在 源 与 分 析 器 间 界 面 能 维持 几 个 数量 级 的 压力 差 。 

引入 到 ICP-MS 的 正常 样品 形式 是 雾 化 分 析 溶 液 为 细 雾 ， 它 被 带 到 氨 流 炬 上 。 此 法 
CAP eRe cae othr (如 Lichte 等 ，1986)。 然 而 ,溶液 的 雾 化 一 般 效 率 小 于 10% ， 限 制 
J 了 小 样品 的 分 析 精 度 。 由 Bazan (1987) 和 Russ 等 (1987) 开创 的 更 有 效 的 方法 是 直接 将 
狐 蒜 馏 成 等 离子 体 ， 使 用 氮气 流 将 其 从 以 四 氧化 狐 形 式 存在 的 氧化 溶液 中 喷 出 。 该 过 程 的 
兄 一 优点 是 提供 了 将 铁 从 基体 元 素 和 同 量 异 位 于 扰 素 !87Re 的 极 好 分 离 。 

原子 态 狐 离子 化 由 于 通过 和 常规 热 离 子 化 ， 固 态 锋 样品 可 产生 负 的 Os 分 子 离子 ， 从 而 
使 以 上 所 有 这 些 激化 方法 变 得 大 大 落后 了 (Volkening 等 ，1991)。 这 种 N-TIMS 法 使 得 精 
度 水 平 比 上 述 的 正 离子 技术 要 高 一 个 数量 级 (图 6-1)。 
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图 6-1 卡 内 基 研 究 所 由 共振 离子 化 质谱 (RIMS) 与 
负 热 离子 质谱 (N-TIMS) 对 钱 标 准 分 析 的 数据 与 误差 对 比 
( 据 Shirey 和 Carlson，1991 ) 


在 N-TIMS 法 中 ，Os 是 以 OsO; 形式 测定 ,使 用 铂 灯丝 由 钢 盐 点 带 以 降低 灯丝 的 工 
作 功 。 相 对 于 电子 ， 这 增加 了 负离子 的 发 射 。 氧 化 物 的 形成 可 以 通过 用 确 酸 钢 点 带 得 以 增 
加 (如 Creaser 等 ，1991) 与 氧 混合 进入 到 离子 源 (Walczyk 等 ，1991)。 相 同 的 方法 可 用 
于 其 他 铂 族 元 素 (PGE) 以 及 形成 ReO; WARMER RE (E 6-2)。 该 法 能 产生 足 
够 大 的 离子 束 由 法 拉 第 探测 右 分 析 几 纳 克 儿 r， 而 倍增 器 分 析 可 将 分 析 的 样品 小 至 皮 克 级 
(Creaser 等 ，1991)。 预 期 该 技术 短期 内 将 发 展 到 将 Re-Os 法 带 人 到 与 Sr、Nd、Pb 同位 素 
方法 相同 的 应 用 范围 。 

Re-Os 分 析 的 最 新 发 展 由 Yin 等 (1993) 提出 。 这 些 研 究 证 明 ， 中 子 活化 〈 随 后 发 生 
BER) 能 用 于 将 样品 Re M'S Re 部 分 转化 为 %Os 与 下 0Os。 如 果 活 化 过 程 得 到 适当 的 
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图 6-2 BERRAR Pt 灯丝 上 在 770Cy 产生 的 Re 和 Os 分 子 离子 的 质谱 图 


( 据 Creaser 等 ，1991 ) 
灯丝 电流 大 约 为 2A， 可 载 SngOs 和 3ngRe 


校正 ， 它 就 使 得 Re/Os 比值 的 测定 引入 到 质谱 Os 同位 素 分 析 中 。 该 方法 类 似 于 K-Ar 测 
ZEB AM Ar- Ar 法 。Yin 等 通过 测定 澳大利亚 矿 化 花 岗 贿 中 的 辉 钼 矿 年 龄 说 明了 此 方法 。 
他 们 测定 的 Os-Os 年 龄 与 相伴 的 浅 色 花岗岩 包 体 的 侵 位 年 龄 非常 吻合 。 该 方法 可 以 证 明 对 
Re-Os 分 析 非 第 有 用 。 

中 子 活化 方法 的 主要 缺点 是 它 引 起 来 自 其 他 铂 族 元 素 〈( 尤 其 是 锋 本 里 ) 的 干扰 反应 。 
这 些 干 扰 当 测定 像 辉 钥 矿 这 样 的 富 灸 物质 的 年 龄 时 是 小 的 ， 因 此 Yin 等 能 从 活化 样品 中 测 
定 出 的 精确 的 7Os 让 度 。 然 而 ， 如 果 此 法 应 用 到 低 Re/Os 比值 的 富 铂 族 元 素 的 矿物 时 ， 
于 扰 将 非常 大 。 在 这 些 条 件 下 该 法 也 许 仍然 可 用 但 OO 需 分 离 测 定 。 这 将 使 得 该 分 析 对 
矿物 和 岩石 中 不 均一 Os 分 布 敏感 ， 也 就 是 “ 块 金 效 应 。 

Lindner 等 (1989)， 导 出 了 Re KEPRI X423 £1.3)Ga, FAY 1-64 a, 
该 值 目 前 是 地 质 年 龄 研究 的 最 合适 信 。 


第 二 节 Os 标准 化 与 Pt-Os RRA 


Hirt 等 (1963) Æ T5 Os 数据 对 !8Os 比 的 规定 ， 并 由 Luck 和 Allegre (1983) 
实际 应 用 ， 他 们 对 实测 分 馏 的 Os 数据 标准 化 至 !Os/ASOs 为 3.0827， 这 也 得 到 了 大 部 分 
其 他 研究 者 的 响应 。 然 而 ，!86Os 本 身 是 稀少 的 长 寿命 不 稳定 ”Pt 同位 素 的 a EAR 
物 。 在 陨石 测 年 中 ， 这 不 是 一 个 重要 问题 ， 因 为 型 Pt 仅 占 总 铂 的 0.0122% (Walker 等， 
1991)。 然 而 ， 一 些 更 重要 的 Re-Os 法 的 地 球 应 用 中 涉及 到 含 铂 族 元 素 的 矿 ， 其 钻 / 锋 比 可 
能 非常 高 。 在 这 种 情况 下 ， 大 部 分 的 '%*Os 可 能 是 放射 成 因 的 。 

Walker 等 (1991) 从 肖 德 贝 里 的 Strathcona 深部 铜 矿 带 中 来 的 矿石 中 观察 到 了 大 量 的 
放射 成 因 18&6Os 的 存在 。 他 们 给 出 了 该 物质 的 分 析 结 果 ， 通 过 代入 一 般 的 衰变 方程 可 用 来 
构筑 Pt-Os 等 时 线 (图 6-3): 


186 A. 186). 190 
P I 











188 Oe 1880), 1880, 
假定 肖 德 贝 里 杂 岩 在 1.85 Ga 前 形成 以 来 一 直 保 持 封 闭 ，Walker 等 计算 出 ”Pt 的 衰 
恋 常 数 为 7.9 土 0.6 X10 了 a1, 与 计数 测定 的 1 x 10- a! (Macfarlane 和 Kohman, 
120 


0.4 


0.3 






© 
iy 


和 =7.9+ 0.6x 10 a 


N('SOSY NCOs) 


0.1 


0 100 200 
NC>PLYNC Os) 





图 6-3 来 自 加 拿 大 肖 德 贝 里 Strathcona RABE BE RCH AA REER Pt-Os 等 时 线 图 
(Hi Walker |, 1991 数据 成 图 ) 
190 Pt 衰变 常数 为 7.9+0.6x10- Ba! (¢,,=880 Ga) 


1961) 吻合 得 相当 好 。 

为 了 避免 放射 成 因 !%6Os 的 扰动 ，Walker 等 测定 肖 德 由 里 矿 的 相对 昔 Os 的 13Os EE, 
然后 通过 乘 以 8.340 (相当 于 除 以 0.1199) 重新 标准 化 他 们 的 数据 为 Os。 其 他 一 些 研究 
者 通过 直接 应 用 钱 数 据 对 融 Os 以 避免 此 问题 (Fehn 4, 1986; fDickin 4, 1992; Ellam 
等 ，1992)。 然 而 ， 如 果 采 用 Yin“ (1993) 的 Re-Os 法 ， 这 种 选择 也 要 排除 ， 因 为 站 Os 
ES Re 的 活化 衰变 产物 。 因 此 ， 对 于 Os 数据 可 能 没有 理想 的 同位 素来 标准 化 ， 但 考虑 到 
在 发 表 文 献 中 ”Os 的 广泛 使 用 ， 故 仍然 使 用 该 同位 素 。 

因此 ，Re-Os 法 的 等 时 线 方程 为 


187 Os 187 Og 187R | 


Walker  (1989a) 提出 的 另 一 种 表示 法 是 以 与 球 粒 陨 石 参 考点 的 百 分 依 差 (7Y) 来 
表示 Os 同位素 比值 。 然 而 ， 总 硅 酸 盐 地 球 可 能 并 不 具 理 想 的 球 粒 陨石 Os 特征 ， 因 此 
CHUR 参考 点 对 Os 来 说 不 及 Sm-Nd 系统 有 力 。 但 是 ， 如 果 我 们 希望 对 比 不 同年 龄 的 Os 
同位 素数 据 ， 我 们 可 能 需要 使 用 这 种 表示 法 ， 因 此 ， 它 将 在 有 限 范 围 内 使 用 。 由 Walker 
等 选择 的 现今 球 粒 陨 石 参 考 值 是 8'OsAl&Os=1.06，E7Re[8eOs=3.3。 
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一 、 软 流 圈 演化 | 
Allegre 和 Luck (1980) (EH HERE Boa Sy 2 IF EIRIK Be EA BE Ay ee SC Hw R 
HARRER MMT a eR Pe, SPT R Ee AB 
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仅 狐 镀 矿 可 直接 用 离子 探 针 分 析 ， 而 且 因为 其 Re 含量 为 零 ， 要 获得 初始 比值 不 必要 进行 
年 龄 校正 。 除 了 乌拉尔 样品 外 ， 所 有 样品 数据 构成 一 条 好 的 线性 排列 〈 图 6-4)， 表 明了 
在 地 球 历 史 中 Re-Os HIRAM (换言之 ， 它 没有 表现 出 类 似 于 Nd 那样 的 日 益 
亏损 的 证 据 )。 





Allegre 和 Luck 从 浓度 数据 说 明 ， 
相对 于 Os, Re 强烈 地 被 分 配 进 入 到 地 
7a, ALA TE HME +H Re 是 不 相 容 元 素 ， 
而 Os 不是。 因此， 他 们 将 地 由 视 封闭 
系统 ， 俄 同位 素 演化 归结 为 相对 于 地 
WH Fe 7) ARA Walker 和 Mor- 
gan (1989) 所 作 的 球 粒 陨石 全 岩 Re- 
Os 分 析 ， 容 许 在 球 粒 陨石 猴 与 Allegre 
和 Luck 的 地 幅 增 长 曲线 间作 有 意义 的 
对 比 。 这 表明 球 粒 陨石 Os 同位 素 成 分 
的 范围 与 地 慢 增长 线 相 重 霉 (图 6-4)。 
SARE TR aE, A FETE Re-Os 
Ua op AE A Se 4 E e AE BY 
可 能 性 。 

根据 Re 和 Os 的 亲 硫 性 化 学 特征 ， 


N( 1 7Os)/N( i Os) 





2 P ra ; 4 499 这 些 元 素 原 始 增 生 到 地 球 的 大 部 分 总 
量 必定 已 分 配 进入 到 地 核 。 因 为 极 不 

图 6-4 Os 同位 素 随时 间 演 化 图 可 能 在 地 慢 与 地 核 的 矿物 间 /Re 与 Os 
(Hi Allegre 和 Luck, 1980) 有 具 一 致 的 分 配 系数 ， 我 们 预期 在 地 核 
De FS OAT a AR TS 形成 过 程 中 发 生 Re/Os 分 馏 。 因 此 ， 


UREI RHY Re 与 Os 代表 地 核 形 成 后 的 残余 。 我 们 不 会 预期 到 它们 表现 出 全 球 C= BR 
粒 陨 石 ) 比值 。 为 了 解释 这 种 一 致 性 ，Morgan (1985) EH HEISA) Re-Os 收入 是 由 地 核 
形成 后 期 球 粒 陨石 物质 对 地 球 的 增生 产生 的 。 

假定 铬 的 地 幅 增 长 曲线 ， 未 知 年 龄 的 似 钼 物质 可 由 它们 的 Os 同位 素 成 分 的 分 析 测 定 
出 年 龄 。 然 而 ， 这 类 物质 的 稀少 限制 了 该 方法 的 应 用 。Luck 和 Allegre (1984) 为 了 拓宽 
作为 地 质 年 代 计 的 Re-Os 法 的 用 途 ， 他 们 将 它 应 用 到 鬼 伯 殉 东 北 史 密斯 朋 科 马 提 宕 中 的 
CuNi 硫化 物 矿 的 定年 。 该 物质 具 中 等 含量 的 Re 和 Os， 大 约 为 0.4xX10 *， 并 应 用 于 类 
似 于 Nd 模式 年 龄 的 方式 计算 Re-Os 同位 素 模式 年 龄 。 

Ail FA He B®” Re/°Os = 3.2+0.14, Luck 和 Allegre 计算 出 的 此 硫化 物 矿 的 Os 模式 
年 龄 为 1740 土 60 Ma (图 6-5)。 该 结 采 正好 与 Zindler (1982) IA ERORA IEA WEK 
1871 £75 Ma 的 Sm-Nd 等 时 线 年 龄 的 误差 限 相 重合 。 然 而 ， 当 使 用 Lindner (1989) 的 
1.64x10 Ha ” 误 变 常数 时 ，Re-Os 模式 年 龄 减少 到 1615 Ma, HE Sm-Nd 年 龄 年 轻 250 
Ma。 这 就 表明 Ni-Cu 硫化 物 可 能 像 Mo 的 硫化 物 一 样 易于 重新 启动 。Walker 等 (1989b) 
在 印度 的 太古 宙 片 岩 中 也 发 现 了 类 似 的 开放 系统 行为 的 证 据 。 

Allegre 和 Luck 的 地 由 Os 演化 数据 是 极 初步 的 ， 最 近 由 对 更 大 范围 的 幅 源 物质 的 分 
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析 得 到 补充 。 如 ，Walker 等 (1988) 
测定 了 加 拿 大 安大略 Munro 镇 太古 宙 
科 马 提 岩 全 岩 样 品 的 Re-Os 等 时 线 
(图 6-6)， 得 到 的 年 龄 为 2.65$ 土 0.09 
Ga (使 用 Lindner 等 (1989) 的 衰变 
稼 数 )， 与 来 自 附 近 的 Newton 镇 单元 
的 2.70 Ga 的 U-Pb 年 龄 良好 吻合 。 
相反 ，Sm-Nd 数据 形成 离散 与 古老 地 
充 物 质 的 污染 相 一致 ， 而 全 郑 Rb-Sr 
数据 由 于 随后 的 绿 片 岩 相 变质 作用 过 
程 中 的 开放 系统 行为 也 是 离散 的 。 

Munro 镇 科 马 提 兰 等 时 线 的 初始 
比值 为 0.873 土 0.035， 它 稍 低 于 Al- 
legre 和 Luck HY HONE Ezek, (AEE 
IRENA. PH, SON aA R A 
Re/Os 比值 不 能 作 更 精确 初始 比值 的 
计算 。 然 而 ， 这 点 代表 者 (BS) 惟 
一 可 靠 的 对 太古 宙 中 猴 同 位 素 演化 的 
限制 。 因 为 由 Hart 和 Kinloch (1989) 
所 作 的 维 瓦 特 斯 兰 矿 的 进一步 分 析 表 
明了 与 由 Allegre 和 Luck 所 测定 的 原 
始 似 地 慢 特 征 是 一 致 的 。 
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图 6-5 Os 同位素 演化 图 
( 据 Luck 和 Allegre，1984) 

RIR T WERKBARE EMAR EA 
中 的 硫化 物 模 式 年 龄 的 确定 


相对 年 轻 的 慢 源 产物 分 析 避 免 了 古老 震 石 中 遇 到 的 年 龄 校正 误差 。 因 此 ， 大 活 火 山大 


现代 大 洋 样 品 
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年 龄 /Ga 


图 6-6 1991 年 分 析 的 大 洋 与 球 粒 陨石 样品 
Os 同位 素 比 值 直 方 图 及 建议 的 两 条 地 帐 增 长 线 
( 据 Martin 等 ，1991 修改 ) 
虚线 为 Allegre 和 Luck(1980) 的 ; 实 线 为 Matin(1991) 的 


和 包 体 的 分 析 一 直 是 主要 的 关注 的 焦点 。 
Martin 和 他 的 同事 们 (1991) 编辑 了 详 中 
EZRA (MORB) ABER BHAA ER 
AON S E KA HY Ra OT BE (图 6-6). 
Luck 和 Allegre (1991) 补充 了 这 些 数据 ， 
他 们 分 析 了 显 生 宙 蛇 绿 岩 的 全 岩 样 品 ， 以 及 
他 们 1980 文章 中 分 析 过 的 样品 的 重复 分 析 。 
所 有 这 些 数据 都 继续 支持 “'Os/ Os 比值 接 
近 1.05 的 相当 均一 的 上 地 收成 分 ， 并 与 球 
粒 陨 石 范围 强 相 重 合 。 

Hattori 和 Hart (1991) 分 析 了 来 目 市 
状 或 非 带 状 超 镁 铁 质 岩浆 的 砂 矿 床 中 铂 族 元 
AD, WER AEE HIRI Os 同位 素 比 
值 。 前 者 归结 为 超 镁 铁 兰 桨 ， 而 后 者 被 解释 
为 构造 抬升 的 软 流 圈 地 收 。 由 于 岩浆 可 能 易 
于 遭 到 地 壳 Os 的 轻微 污染 ， 构 造 侵 位 体 是 
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图 6-7 X AHARI oe 
D HAY Os 同位 素 初 始 比值 范围 
( 据 Hattori 和 Hart, 1991) 
AHX T EEIN HI HEIS AAE ZR 
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地 收成 分 更 可 靠 的 指示 剂 。 已 测定 了 
来 自 各 地 的 不 同 范围 的 Os 同位 素 比 
E (图 6-7)， 并 将 其 归结 为 地 慢 过 
程 。 如 采 此 平均 值 来 目 各 地 ， 我 们 获 
得 平均 上 地 由 成 分 与 上 述 其 他 估计 全 O 
紧密 吻合 。 然 而 ， 如 果 各 地 的 下 限 被 
给 予 最 大 意义 (图 6-7 中 的 方块 ) ， 就 
决定 出 更 加 亏损 的 上 地 帐 成 分 。 究 苋 
这 种 方法 是 否 正确 还 存在 着 争议 。 
Luck 和 Allegre (1991) 将 经 验 
EEIEIE NEER EHEER KR 
Ko AMi, Martin (1991) 根据 洋 岛 
Kita (OIB) 的 Os 数据 提出 了 不 同 
的 全 硅 酸 盐 地 球 模 式 。 这 些 表 现 出 
57OsA8%Os 比值 从 1.08 一 1.18 WE 
Al, EAR a eS Ewen (a. Martin 将 








这 些 值 对 - He“ He 比值 作 图 (图 6-8), REA HH RARER A Te) i Be RE, LA oP A 
的 岩石 圈 组 分 。 高 的 ?HeAHe 比值 ( 像 在 Loihi 所 见 到 的 ) 是 原始 〈 相 当 未 脱 气 的 ) SUE 
的 指示 ， 它 可 能 也 代表 着 原始 地 慢 铁 。 这 种 争论 导致 对 全 硅 酸 盐 地 球 - Os/A™Os 比值 在 


1.10 左右 的 高 得 多 的 估计 。 


上 述 全 硅 酸 盐 地 球 间 的 选择 对 地 球 Re-Os 演化 具 深 远 的 意义 。 如 Martin 等 (1991) 


估计 ， 从 地 幅 提 取 大 陆地 学 是 不 充 
分 的 或 几乎 不 够 平衡 大 陆 宕 石 圈 中 
的 Re/Os 亏损 ， 更 不 要 说 平衡 软 流 
a EHIH Re 亏损 。 他 们 认为 ， 从 
1.10~ 1.05 f4y'8’Os/7"Os 比值 ， 上 
HEIR As (EH SEP 10 们 大 陆地 
壳 体 积 的 海洋 地 壳 (有 些 地 方 在 地 
He) 才能 达到 。 由 于 这 是 不 可 能 
的 ， 对 Martin 等 的 模式 便 产 生 了 人 怀 
BE o 

OIB H Ar 4K lal i BHR (Hauri 
和 Hart, 1993) 有 助 于 解释 利用 放 
射 成 因 狐 再 循环 进入 地 慢 来 解释 
Loihi 数据 。 高 达 1.25 的 初始 到 Os/ 
loos 比值 发 现 于 Mangaia 的 HIMU 
洋 岛 熔岩 中 ， 另 外 的 较 低 值 在 大 量 
的 其 他 岛 中 出 现 (图 6-9)。 这 些 放 
射 成 因 组 分 最 好 是 由 富 集 地 完 物 质 
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N('*'OsVNC'8Os) 





NGHeY NGCHe) 


图 6-8 YES KRG Os 同位 素 比 值 对 
He 同位 素 比 值 (相对 于 大 气 ) 图 解 


(#5 Martin, 1991) 


ARRERA LEIR HAE AE a HR 〈 假 定 这 些 组 分 间 其 不 
同 的 Os/He 比值 ); Os 与 He 的 耦合 行为 可 能 表明 全 硅 酸 盐 地 球 的 


1870s /Os 比值 =1.10 


返回 到 上 地 帐 的 再 循环 来 加 以 解释 。 
Hauri 和 Hart (1993) 计算 出 16% 的 
2.1 Ga 老 的 再 循环 海洋 地 完 能 解释 
HIMU 组 分 的 狐 特 征 。 男 一 方面 ， 在 
EMII 源 中 1% ~2% HOFER A ei hh se 
FP AN Sh i ER] A FFE o 

Reisberg 等 (1993) 在 Comores 和 
Xho BSA) HIMU 岛 中 发 现 了 很 多 放射 
RARER EH, WTO% i7 18 19 20 21 22 
比值 高 达 1.7. SRI, MTR, W 
AZ ERMEER (0.01 x 10 ”一 “图 69 南 太平 洋洋 岛 玄武 岩 相 对 于 原始 地 由 组 分 的 
0.03x 10°) ke a RAY, 它们 高 的 。 ”Os 同位 素 组 成 的 Os 对 Pb 同位 素 比值 图 解 
37Os 特 征 可 能 是 在 海洋 岩石 圈 中 由 一 些 ( 据 Hauri 和 Hart，1993) 
过 程 引 入 的 。 这 包括 OIB 岩浆 与 火山 岩 实心 圆 .方块 .三 角形 分 别 为 Tahaa、 萨 摩 亚 、Raotonga; 空心 圆 、 
中 含有 的 海洋 沉积 物 或 与 堆积 的 岩石 图 方块 、 三 角形 分 别 为 Tubuai、Mangaia、Rurutu; X 为 橄榄 岩 包 
“ 柚 复 石 巨 虽 的 污染 ， 直 到 这 些 影响 被 定 “ 体 : 曲线 表示 不 同年 龄 的 再 循环 玄武 质地 竞 进入 地 帼 的 效应 
E, BUKAR OB AA BRIA LA EIA NPR HE se fee B H o 

二 、 兰 石 圈 演 化 

Walker  (1989a) 提供 了 古老 大 陆 岩 石 圈 第 一 批 俄 同位 素数 据 。 他 们 测定 了 南非 金 
伯 利 岩 中 橄榄 岩 包 体 的 狐 同 位 素 成 分 。Re-Os 等 时 线 图 容许 估计 寄主 金 们 利 石 (组 I 型 ) 
的 污染 效应 。Walker 等 认为 ， 这 样 的 过 程 引起 样品 沿 着 近 水 平方 向 向 寄主 岩浆 的 局 Re/ 
Os 比值 特征 移动 。 认 为 没有 遭受 这 种 影响 的 样品 在 图 6410 中 构成 陡 倾 排列 忆 相 应 于 年 龄 
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图 6-10 南非 橄榄 岩 包 体 的 Re-Os 等 时 线 图 
( 据 Walker 等 ，1989a) 
D 高 温 橄 榄 岩 ; 国 低温 橄榄 岩 ; * IA 《云母 ) Aia 
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2.4+0.9 Gao 

Walker 等 分 析 的 云母 金伯利 岩 (组 IT) 具 非 放射 成 因 组 成 (图 6-10)， 被 归结 为 大 陆 
岩石 圈 中 的 岩浆 源 。 相 反 ， 富 Re 玄武 质 金 伯 利 宕 (组 1) 的 初始 比值 类 似 于 平均 的 球 粒 
陨石 。 因 此 ， 组 I 金 们 利 岩 可 能 来 自 示 亏损 的 软 流 圈 源 。 这 种 推论 与 金 介 利 宪 成 因 的 Sr 
和 Nd 同位 系 证 据 是 一 致 的 。 

Walker 等 将 橄榄 岩 包 体 相 当 一 致 的 Re-Os 同位 素 系 统 归 结 为 南非 岩石 图 在 太古 宙 从 
对 流 软 流转 的 分 离 。 相 对 于 Allegre 和 Luck Ebi 1.06 的 OsA%Os 比值 ， 它 们 的 非 放 
射 成 因 组 成 表明 它们 代表 部 分 熔融 后 的 残余 ， 与 大 陆 岩 石 圈 总 的 不 相 容 元 素 亏 损 是 一 致 的 
(Jordan，1978)。 因 此 ，Walker 等 提出 Re-Os 系统 能 提供 与 Sr 和 Nd 这 样 的 LIL 示 踪 剂 不 
辣 的 见解 ， 它 通 第 显示 出 交代 作用 造成 的 大 陆 宕 石 圈 的 次 生 宇 集 。 

与 上 述 发 现 相 反 ，Ronda 超 镁 铁 质 杂 岩 的 Re-Os 分 析 (Reisberg 等 ，1991)， 提 供 了 
被 广泛 解释 为 地 幅 橄 榄 岩 的 造山 带 二 辉 橄榄 岩 地 块 中 富 集 锋 同 位 素 的 实例 。 该 地 块 包 括 铁 
镁 质 与 超 铁 镁 质 层 ，Reisberg 等 解释 为 古老 再 循环 的 海洋 岩石 圈 的 残余 ， 或 者 是 古老 熔融 
事件 的 产物 。 镁 铁 质 与 超 镁 铁 质 全 兰 样 品 构成 类 具 似 于 视 年 龄 的 误差 等 时 线 (图 6-11), 
但 同位 素 成 分 范围 是 非常 不 同 的 。 超 镁 铁 质 单元 表现 出 相对 于 估计 的 全 球 成 分 同位 素 上 曙 
集 与 亏损 的 两 种 特征 。 相 反 ， 镁 铁 质 单元 表现 出 类 似 于 元 源 宕 石 的 极端 同位 素 富 集 。 
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图 6-11 Ronda 超 镁 铁 质 杂 岩 的 Re-Os 等 时 线 图 解 
(HE Reisberg ĉ&F, 1991) 
(a) 铂 铁 质 单元 ; (b) 超 镁 铁 质 单元 


Reisberg 等 发 现 了 超 镁 铁 质 Ronda 样品 中 Os 同位 素 比 值 与 Mg 数 间 的 负 相 关 关 系 
(图 6-12) ， 但 在 Os 与 Nd 同位 素数 据 间 没有 见 到 相关 关系 。 他 们 提出 这 种 等 时 线 排列 及 
与 Mg 数 间 的 反 相 关 或 者 是 单一 古 分 异 事件 或 者 是 长 期 的 连续 混合 。 然 而 ， 考 虑 到 地 块 的 
结构 ，Reisberg 等 得 出 它 最 好 解释 为 大 约 1.2 Ga REA A el HS Tir ÉK Tit PA HE WE BB op TS a 
事件 的 残余 。 














PAR REY J cer TE JL AS I 


作为 铂 族 元 素 (PGE) Z—, WIRE ATE ARE AT KRAS RD EE AN Bs IA 
铂 族 元 素 矿 床 一 般 与 主要 的 镁 铁 质 杂 岩 相伴 ， 并 一 直 认为 是 幅 源 组 分 与 地 元 组 分 间 的 混合 
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图 6-12 Os 同位 素 比 值 对 Mg 数 (100x Mg/ [Mg+ Fej) 图 解 
( 据 Reisberg 等 ，1991 ) 
这 里 的 丰 度 为 原子 单位 


过 程 产物 (Naldrett, 1989), 在 成 元 过 程 中 ， Re 45 Os 之 间 的 强烈 分 配 ， ME dh ac PAR RT 
FHI ASE AR, ERASE AARRE. TERK PE 


状 侵 入 体 一 直 在 作 Re-Os 分 析 ， 相 对 于 
同位 素 取 样 密度 ， 其 化 学 复杂 性 二 下 阻 
碍 着 对 它们 成 因 的 理解 。 

布什 维尔 德 杂 岩 是 世界 上 最 大 的 层 
状 镁 铁 质 侵 人 体 与 主要 的 铀 族 元 素 产 出 
体 。 大 多 数 这 类 铂 族 元 素来 自 Merensky 
wae, (2 UGI 和 UG2 铬 铁 矿 也 是 主要 
来 源 。Hart 和 Kinloch (1989) 对 该 侵 
入 体 西 部 来 目 Merensky D Be SH We 
物 作 了 离子 探 针 研究 。 他 们 发 现 了 来 目 
工会 (Union ) 和 Amandelbult 采矿 区 
Rustenburg 的 硫 杀 矿 (RuS) 颗粒 具 为 
1.45 左右 的 一 致 忆 OsA%Os 初始 比值 
(图 6-13)。 这 些 值 远 远 高 于 布什 维尔 德 
侵入 时 (2.05 Ga Bil) 锋 的 地 帐 增长 线 ， 
指示 了 矿石 中 大 量 地 壳 组 分 的 存在 。 来 


IR 


Amandelbult 


Rustenburg 





图 6-13 Merensky P (C8) UG1 和 UG2 BRD 
(1 #12) PARES RD REAR DR EEANN A 


自 Rustenburg 的 两 类 其 他 铂 族 矿物 GR Hart All Kinloch, 1989; McCandless #1 Ruiz, 1991 数据 , 自 成 图 ) 
(PGM) 给 出 类 似 的 结果 ， 但 是 来 自 以 采矿 区 分 组 , 实 线 框 为 硫 钱 夏 ; 斜 线 为 其 他 PGM; 垂 直线 为 地 幅 组 分 
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Rustenburg 和 工会 的 两 个 硫 狐 矿 颗粒 给 出 位 于 地 幅 增 长 曲线 上 的 低 人 OsA%Os 比值 。 

布什 维尔 德 硫 杀 狐 矿 可 被 解释 为 地 过 污染 岩浆 的 产物 ， 如 同 解释 该 侵入 宕 的 Sr 同位 
素数 据 那 样 (Sharpe，1985)。 然 而 硫 狐 矿 结果 对 此 解释 引出 主要 问题 。 它 们 不 能 归结 > 
年 龄 校正 的 开放 系统 扰动 ， 因 为 它们 没有 铂 。 如 打 硫 钉 矿 中 铁 同 位 素 的 变化 是 由 石 浆 过 程 
引起 的 ， 那 么 ， 硫 狐 矿 必定 代表 着 由 某 种 方式 吾 进 该 侵 和 人体 的 慢 源 PGE E m AEKA 
可 能 )。 男 一 种 解释 是 硫 杀 雏 矿 中 的 铬 同位 素 变 化 是 热 液 起 源 ， 并 日 Merensky #329" (0H) 
某 组 分 也 是 由 热 液 铂 族 元 素 引 入 的 。McCandless 和 Ruiz? (1991) 也 分 析 了 来 目 东 部 与 西 
部 Merensky W Æ., MERO 5 UGI, UG2 的 少量 岩 套 。 这 些 数 据 表 明 ， 比 Hart 和 Kin- 
loch 的 更 为 离散 〈 图 6-13), 但 没有 解决 宕 奖 是 否 热 液 起 源 的 问题 。 

蒙 大 拿 的 静水 杂 兰 与 布什 维尔 德 有 相似 性 ， 尽 管 其 规模 更 小 。 已 提出 两 种 不 同 的 大 浆 
来 解释 该 深 成 宕 的 宕 石 学 与 化 学 特征 。 超 镁 铁 质 液 相 产 生 下 部 的 超 镁 铁 系 (UMS)， 而 类 
似 于 高 馈 辫 武 岩 的 岩浆 形成 上 覆 的 带 状 系列 。 含 铂 族 元 素 的 J-M 矿 歧 靠近 两 液 相 的 边界 
层 ， 它 们 的 混合 可 能 促使 含 铂 族 元 素 硫 化 物 液 相 的 分 离 形 成 此 矿 赛 。 然 而 ， 散 布 于 超 镁 铁 
系列 中 铬 铁 矿 层 可 能 也 是 由 于 小 量 定 馈 宕 浆 流 入 正 结晶 超 镁 铁 液 相 的 岩浆 房 所 致 。 

Lambert 等 (1989) 由 4 个 宣 Re 全 宕 样品 对 议 水 琳 岩 测 得 一 条 极 好 的 Re-Os 等 时 线 
(图 6-14 (a))。 这 些 样品 由 两 个 寞 硫化 物 堆 喇 、 一 个 古 铜 兽 石 伟 品 宕 及 一 个 KARRA 
铁 矿 条 带 组 成 。 尺 管 这 些 单元 遍及 该 侵入 体 中 广泛 隅 离 ， 任 何 初 始 比 值 的 不 均一 被 它们 部 
的 Re/Os 比值 所 掩盖 。 使 用 Lindner 等 (1989) 的 衰变 常数 ， 等 时 线 的 年 龄 为 2.66 土 0.08 
Ga 《MSWD=0.03)， 与 该 侵 人 人 宕 的 U-Pb 和 Sm-Nd 年 龄 相 吻 合 。 这 表明 在 全 宕 下 上 度 上 ， 
在 该 杂 岩 内 使 Rb-Sr 人 矿物 系统 重新 局 动 的 热 事 件 中 Re-Os 系统 保持 封闭。 
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图 6-14 ”静水 杂 岩 全 岩 Re-Os 等 时 线 图 
GE Lambert 等 ，1989) 
(a) 富 Re 样品 ; b) 贫 Re 样品 ， 包 括 I—MPH, ANK 铬 铁 仇 带 及 未 命名 的 铬 铁 矿 


Lambert 等 对 低 Re/Os 比值 全 岩 样 品 的 分 析 揭 示 了 类 似 于 布什 维尔 德 的 初始 比值 不 均 
一 性 (图 6-14 (b))。 来 自 超 镁 铁 系 列 中 的 铬 铁 矿 条 带 的 初始 “OsA4™*Os 比值 从 0.9 的 地 
WÉR J-M pP Æ 1.15, Martin (1989) 对 来 自 G 铬 铁 矿 的 全 岩 样 品 获 得 了 类 似 范 围 的 
初始 比值 (0.9 到 1.00), 但 来 自 J-M 矿 赛 的 具 稍 高 的 比值 。 然 而 ， 利 用 Lindner 等 
(1989) 的 衰变 常数 ，Martin 的 年 龄 校正 后 J-M 矿 守 数据 几乎 沙 到 Lambert 等 (1989) IR 
EAN. Lambert 等 将 铬 铁 矿 归结 于 由 源 岩浆 被 语 集 地 壳 组 分 的 污染 ， 而 Martin MHD E 
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中 的 同位 素 变 化 归结 为 铬 铁 矿 堆 品 与 污 
染 的 堆 品 液 相 间 的 不 同比 例 混 合 。 

由 Marcantonio 等 (1993) 对 新 鲜 的 
讲 水 匠 宕 销 铁 矿 的 进一步 研究 并 没有 获 
得 初始 比值 上 这 样 大 的 变化 。 来 自 四 个 
同一 标高 的 铬 铁 矿 单 矿 物 与 铬 铁 矿 全 兰 
在 各 自 误差 内 具 相 同 的 OsA%Os 初始 
比值 ， 总 范围 为 0.91 一 0.95， 非 常 接近 
于 侵 位 时 的 球 粒 陨石 地 幅 比 值 (0.92 )。 





这 就 意味 着 形成 堆 最 岩浆 被 地 壳 熔 休 的 5 1 2 5 5 
最 小 程度 污染 。 男 一 方面 ，Marcantonio | 

等 对 来 自 GRAD NS RAD So ge 图 6-15 ”静水 杂 岩 sa 对 Os 初始 值 图 解 

一 6.55 的 OsA%Os 初始 比值 。 他 们 将 ( 据 Lambert 等 ，1989 修改 ) 


该 样 和 其 他 铬 铁 矿 样品 中 高 的 初始 比值 PR RB T ERRER (we (Nd) /w (Os) = 400) 5 Hh ae 
归结 为 结晶 后 的 放射 成 因 Os 的 热 液 引 (w(Nd)/w(Os) = 400000) 之 间 的 极端 混合 双 曲 线 
和 入。 上述 辉 钼 矿 2.74 土 0.08 Ga 的 Re-Os 年 龄 表明 ， 热 液 矿 化 发 生 于 该 杂 兰 就 位 后 不 久 。 

由 未 蚀 变 铬 铁 矿 容许 的 最 小 程度 地 壳 Os 污染 在 解释 静水 杂 兰 的 Sm-Nd 同位 素数 据 中 
产生 了 问题 。 这 些 数 据 表 明 (初始 ) sNa 的 明显 变化 ，Lambert 等 将 其 归结 为 罕 浆 阶段 的 
地 壳 同 化 。 然 而 ， 对 于 地 壳 污 染 Os 与 Nd 的 不 同 响应 可 由 超 镁 铁 质 岩 浆 与 地 壳 间 在 Nd/ 
Os 比值 上 的 极端 差异 加 以 解释 。 这 些 组 分 分 别 为 大 约 400 和 400000。 因 此 , 地 党 污染 能 
产生 如 图 6-15 所 示 的 极端 混合 双 曲 线 。 

Os 与 Nd 同位 素数 据 相 结合 已 用 于 研究 南非 基 aroo 耕 橄 质 溢 流 玄武 兰 源 区 组 分 间 的 混 
合 (Ellam 等 ,1992)。 这 些 样品 的 初始 Os-Nd 同位 素数 据 (190 Ma) 相 对 于 可 能 的 源 区 库 如 
图 6-16 所 示 。 这 些 数 据 揭示 了 Os 同位 素数 据 相 对 于 像 Nd 这 类 的 其 他 示 踪 体 在 区 分 有 关 





“710 -5 0 +5 +10 +15 +20 +25 
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图 6-16 Karoo 玄武 岩 的 eNd 对 Yo 图 解 及 可 能 的 源 区 库 
( 据 Ellam 等 ，1992) 
图 中 表示 了 地 帐 柱 与 岩石 圈 组 分 间 的 混合 线 
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玄武 岩 成 因 的 组 分 上 的 潜在 优势 。 在 大 陆地 过 和 大 陆 岩 石 圈 中 ,Nd 同位 素 成 分 可 能 是 类 似 
的 ,使 这 些 组 分 很 难 分 辨 另外 ,相对 于 软 流 圈 熔 体 岩 石 圈 库 的 更 大 不 相 容 元 素 总 量 , 使 定 
量 通过 岩石 圈 岩 浆 上 升 过 程 中 可 能 发 生 的 污染 过 程 变 得 困难 。 另 一 方面 ,Os 同位 素数 据 能 
分 辨 这 些 组 分 ,因为 大 陆 岩 石 圈 相 对 于 地 慢 柱 源 和 地 充 单 元 县 非 放 射 成 因 的 特征 (Walker 
等 ,1989a)。 图 6-16 的 模式 混合 线 表 明 ,来 自 软 流 圈 和 岩石 图 地 幅 对 岩浆 成 因 的 不 同 页 献 
分 数 。 





第 五 市 ”冲击 坑 中 的 铬 


大 陆地 过 放射 成 因 Os 同位 素 比 值 特征 易于 与 大 多 数 陨 石 的 非 放 射 成 因 特 征 区 分 开 
来 。 因 此 ，Os 同位 素 在 区 分 地 球 与 地 外 组 分 中 是 淤 在 的 有 效 示 踩 体 。 儿 同位 系 用 于 此 问 
题 的 首次 应 用 是 Luck 和 Turekian (1983) ， 证 明 百 垩 纪 一 第 三 纪 (K-T) 边界 所 提出 的 
地 外 镀 异 常 源 (Alvarez 等 ，1980)。 现 今 的 陨石 源 应 得 到 大 约 1.1 的 OsA%Os 比值 。 相 
反 ， 如 果 铂 族 元 素 浓 集 于 海水 ， 它 们 的 特征 应 主要 反映 大 陆 径流 。 地 学 中 强烈 的 Re/Os 
分 馏 使 ReA%Os 比值 大 约 为 400， 在 平均 的 2 Ga 大 陆 年 龄 期 间 产 生 的 沉积 物 应 具 大 约 
10 的 !87Os/A86Os 比值 。 

Luck 和 Turekian 通过 分 析 来 自 儿 大 洋 的 镭 结 核 测 试 了 海洋 化 学 沉积 物 的 成 分 。 位 于 
6 和 9 之 间 的 六 OsA%Os 比 值 证 明 主 要 是 大 陆 组 分 与 次 要 的 来 自 年 轻 地 蛋 源 的 分 馏 ( 如 通 
过 海底 热 液 蚀 变 ) 或 者 是 来 自 字 宙 尘 8 HR, K-T 边界 沉 积 物 的 分 析 得 到 ”Os/A%Os EL 
(HN 1.3~1.65. A Lichte F (1986) 对 新 西 兰 样品 的 分 析 扩 大 了 数据 量 ， 得 到 1.12 的 
187Os/186Os 比值 。 将 这 些 数据 结合 在 一 起 ， 表 明了 这 些 沉积 物 中 球 粒 陨石 来 源 是 其 主要 组 
分 。 因 此 ， 这 些 数 据 证 明了 铁 异 常 是 到 加 在 沉积 物 系列 土 的 地 外 特征 关 而 不 是 铀 族 元 素 的 
化 学 活化 的 结果 。 然 而 ， 用 其 他 的 证 据 来 排除 来 目 铂 铁 质 火山 石 是 此 有 要 的 5 

对 加 拿 大 魁 伯 克 东 清水 冲击 坑 和 德国 的 Ries 冲击 坑 Fehn 等 (1986) 也 类 似 成 功 地 区 分 
出 地 球 与 陨石 组 分 。 东 清水 冲击 坑 地 下 熔 体 层 的 OsA%Os 比值 为 0.9 一 1.0, 位 于 铁 陨石 
的 误差 范围 内 ,表明 其 地 外 起 源 。 相 反 , Ries 冲击 坑 的 熔 体 岩石 得 到 8 一 9 之 间 的 Os/ 
1!86Os 比 值 ,在 冲击 片 麻 岩 样品 的 范围 内 。 因 此 ,在 此 情况 下 ,熔融 岩石 看 起 来 全 为 地 元 来 
源 。 

HIPAA BE SE EMEK RARR EU ae. AW AA ae (SIC) 
是 世界 上 最 大 的 镍 源 ， 由 上 禾 Onaping 凝 灰 岩 、 下 伏 次 层 状 含 Fe-Ni-Cu-PGE 硫化 物 在 A 
的 层 状 拉 斑 玄武 质 深 成 岩 组 成 。 肖 德 贝 里 地 质 学 上 的 各 种 特征 ， 如 杂 宕 外 广泛 分 布 的 角 三 
化 岩石 、 底 盘 围 岩 碎 烈 锥 的 存在 及 锅 形 被 Dietz (1964) 作为 证 据 来 支持 陨 击 起 源 。 

肖 德 贝 里 侵入 杂 岩 的 Nd 同位 素数 据 由 Faggart 等 (1985) 与 Naldrett (1986) 提 
供 。 两 组 都 表明 硅 酸 盐 具 明显 强烈 的 地 过 特征 ， 在 1.85 Ga 时 的 eng 平均 值 为 -7.5。 然 
而 ，Naldrett 等 发 现 了 更 大 范围 的 值 (从 一 5 一 -9)。Faggart SUA, 他 们 的 数据 可 由 肖 
德 贝 里 侵入 杂 岩 大 量 地 壳 来 源 加 以 解释 ， 而 Naldrett 等 倾向 于 岩 源 岩浆 的 总 体 地 这 污 染 模 
Ro Rm, AA Nd 是 亲 石 元 素 ， 此 证 据 不 能 可 靠 地 外 推出 该 杂 宕 的 含 煞 硫化 物 矿 石 是 这 
样 的 起 源 。 并 有 旦 ， 地 壳 相 对 于 地 帐 熔 体 Nd 的 富 集 使 对 小 量 晶 源 组 分 成 为 不 灵敏 的 示 了 踪 
体 ， 它 趋 于 被 地 过 Nd 掩盖 。 在 此 情形 下 ，Os 的 数据 可 能 更 具 判 别 性 。 
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Walker (1991) 指出 ， 硫 化 物 矿石 Re-Os 等 时 线 年 龄 与 硅 酸 盐 岩 石 1.85 Ga 的 U- 
Pb 年 龄 间 的 大 致 吻合 (Krogh 等 ，1984)。 这 就 证 实 了 先前 硫化 物 与 硅 酸 盐 熔 体 是 同 成 因 
的 地 球 化 学 证 据 。Walker 等 将 西 Levack, Falconbridge 和 Strathcona 矿 的 初始 Os 同位 素 
数据 解释 为 该 侵入 体 中 大 量 同位 素 不 均一 的 指示 。 这 是 由 慢 源 狐 与 放射 成 因 地 壳 铁 之 间 不 
同 的 混合 比例 造成 的 ， 后 者 可 能 来 下 伏 自 苏 必 利 尔 省 片 腑 岩 。 

相反 ，Dickin 等 (1992) 注意 到 在 Creighton, Falconbridge 与 西 Levack 矿 之 间 初 始 比 
值 的 强 均一 性 (图 6-17)。 来 自 Strathcona 矿 初始 比值 大 的 离散 及 这 些 矿 中 有 两 个 尾 端 较 
低 的 初始 比值 是 由 于 侵入 后 的 Re-Os 系统 开放 系统 行为 所 致 ， 可 能 相应 于 格林 威 尔 造山 作 
用 。 妆 德 贝 里 矿 的 初始 比值 一 致 落 在 1.85 Ga 时 所 估计 的 地 壳 成 分 的 范围 内 ，Dickin 等 将 
其 归结 为 首 德 贝 里 矿 中 钱 的 完全 地 过 起 源 。 这 与 省 德 贝 里 侵入 杂 岩 的 冲击 岩 席 起 源 是 一 致 
的 〈Dietz，1964)。 然 而 ， 还 见 不 到 陨石 本 身 贡 献 物质 的 证 据 。 
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图 6-17 解释 省 德 贝 里 三 个 矿 初始 Os 同位 素 的 混合 模式 


( 据 Walker 等 ，1991) 
Shae Mig Ba AH HG Be FAS SLE RR A ARs 地 学 组 分 的 增 量 以 10% 表 示 





因为 在 肖 德 由 里 冲击 时 Huronian 超群 的 上 古 元 古代 沉积 物 由 上 地 这 组 分 组 成 ， 我 们 预 
期 这 些 岩 石 加 上 下 伏 的 太古 宙 片 麻 宕 对 熔 体 贡献 了 大 量 的 物质 。 这 与 图 6-18 中 的 数据 是 
一 致 的 ， 因 为 这 些 矿石 都 落 在 1.85 Ga 时 所 估计 出 的 Huronian 地 党组 分 的 范围 内 。 肖 德 
贝 里 硫化 物 熔 体 的 精确 来 源 还 不 清楚 ,但 该 熔 体 与 熔化 的 地 元 物质 库 一 直 案 密 接 触 了 相当 
长 的 时 间 。 在 此 期 间 ， 铂 族 元 素 可 能 在 类 似 于 镍 硫化 物 火 焰 试 金 法 的 过 程 中 从 全 部 地 元 熔 
体 分 配 进入 到 硫化 物 相 中 。 


第 六 节 ”海水 铁 演 化 


与 Sr 同位 素 系统 的 对 比 表明 ， 在 地 元 与 地 慢 库 间 狐 同位 素 成 分 的 多 范 围 应 在 海水 的 

Os 同位 素 成 分 上 产生 大 的 变化 。 海 水 非常 低 的 锻 含 量 是 此 分 析 的 一 个 主要 障碍 ,但 馈 有 

机 质 的 深海 沉积 物 通 过 从 海水 中 摄取 狐 和 其 他 金属 起 者 需 定 集 狐 的 作用 。Ravizza 和 
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图 6-18 ”计算 得 到 的 1.85 Ga 前 肖 德 贝 里 矿石 与 围 岩 的 Os 同位 素 直 方 图 


( 据 Dickin 等 ，1992) 


定形 代表 单个 样品 与 重复 样 的 范围 ， 带 点 的 为 矿石 、 斜 线 为 太古 宙 片 驴 岩 、 
实心 矩形 为 Huronian WEF., HEAR A He ZA 


Turekian (1992) 证 明 ， 为 了 进行 同位 素 分 析 这 种 狐 通 过 大 海底 层 中 淋 取 被 优先 释放 出 
来 。 由 此 ， 他 们 证 明 ， 现 代 海 水 的 放射 成 因 的 “OszZ™“Os 比值 为 8.5 左右 。 相 反 ， 淋 取 后 


“人 现代 海水 


N('STOSYN('SSOs) 


0 20 


40 
年 龄 /Ma 


图 6-19 ”沉积 物 淋 取 部 分 的 Os 
同位 素 比 值 对 年 龄 图 解 
( 据 Pegram 等 ，1992 ) 
由 于 海水 Os 同位 素 比 值 的 变化 引起 
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的 残留 物 具 相当 低 的 Os 同位 素 比 值 ， 因 为 微 陨石 
(宇宙 侍 泪 组 分 的 存在 站 它们 总 是 不 断 地 降落 到 地 
BK 

Pegram (1992) 将 此 方法 应 用 到 全 部 新 生 
代 海 水 铁 同 位 素 演 化 的 研究 上 。 钱 用 双氧水 淋 取 北 
太平 洋 所 采 的 大 活塞 岩心 截取 的 深海 黑色 页 岩 而 被 
提取 出 来 。 观 察 了 相同 年 龄 样品 的 Os 和 Sr 同位 素 
成 分 间 的 全 部 对 比 。Pegram 等 将 铁 同 位 素 比 值 解 
释 为 碳酸 盐 沉 积 物 的 原始 特征 ， 而 不 是 再 活化 的 地 
球 与 陨石 狐 之 间 次 生 混 合 的 产物 。 然 而 ， 如 果 这 是 
正确 的 ， 数 据 会 表现 出 新 生 代 同位 素 比 值 邻 人 惊奇 
的 迅速 增加 (图 6-19)。 这 被 认为 是 喜马拉雅 山中 
被 抬升 的 黑色 页 岩层 的 风化 所 致 。 观 察 到 的 同位 素 
变化 的 范围 表明 了 铁 可 作为 控制 海水 地 球 化 学 的 竞 
争 流量 非常 灵敏 的 示 踪 体 ， 并 因此 该 方法 将 成 为 上 古 
海洋 学 研究 的 有 力 工具 。 

















第 七 革 Lu-Hf 及 其 他 长 寿命 母 -了 于 体 定 年 法 


第 一 节 Lu-HI 法 


一 、 地 质 年 代 学 

错 作 为 最 重 的 稀土 元 素 (REE) fii Fi ACR NBA. EAT? Lu 和 “Lu 两 个 同位 
素 ， 其 相应 的 丰 度 分 别 为 97.4% 和 2.6%。! "Lu 表现 出 分 支 的 同 量 异 位 素 衰变 ,通过 8- 
衰变 成 '%Hf; 通过 电子 捕获 成 为 Yb。 然 而 后 者 在 大 部 分 总 活 度 中 仪 占 百 分 之 几 并 可 和 忽 
略 不 计 (Dixon 等 ，1954)。1%Hf 在 放出 8 射线 后 处 于 激发 态 ， 并 通过 放出 y 射线 衰变 
到 基态 。 它 是 锥 的 六 个 同位 系 之 一 ， 占 总 欠 的 5.2%。 欠 并 不 是 稀土 元 素 ,， 但 在 晶体 化 学 
行为 上 非常 类 似 于 Zro 




















改变 过 程 是 
176 Lu! pH + BP +vut+Q 
At Bl EAE TT TE: 
taa = OEE, 4.175] y(e* — 1) (7-1) 
通常 各 项 除 以 “HHf: 
176 
me E tan) + enc +1) (7 — 2) 


Herr (1958) 首次 作 Lu-Hf 地 质 年 代 学 测定 。 他 们 试图 通过 分 析 富 重 稀 土 的 矿物 
ERELT (A n X 1000 107°) Lu) 来 测定 '%*Lu 的 半衰期 。 然 而 ，Lu-Hf 法 对 地 质 
问题 的 应 用 直到 现在 由 于 Hf 低空 白化 学 分 离 及 HI 的 精确 同位 素 分 析 困 难 一 再 受阻 。 

Patchett 和 Tatsumoto (1980b) 对 已 知 年 龄 为 4550 Ma 的 一 套 钙 长 辉 长 无 球 粒 陨石 作 
出 了 第 一 条 Lu-Hf E. MAAA HEREA O Lu 的 衰变 常数 和 其 增生 时 内 太阳 系 的 
W PHF HE 比值 。 他 们 最 初 的 十 点 全 岩 等 时 线 通过 加 入 另外 三 个 点 (Tatsumoto 等 ， 
1981) 得 到 改善 ,并 得 到 35.7 土 1.2 Ga 的 半衰期 (相当 于 衰变 常数 为 1.94+0.07x10 "a “) 和 
0.27978+9(2c) 的 初始 “HEHE 比值 。 

该 半衰期 与 Patchett 和 Tatsumoto (1980b) 计算 的 自 1960 年 以 来 五 个 物理 测定 的 半 
EHH (Faure, 1977) 加 权 平 均值 35.4+1.1 Ga 对 比 ， 恰 好 吻合 。 这 种 吻合 优 于 预期 值 。 
因为 物理 测定 是 仅 根 据 8 分 支 衰变 在 总 Hf 衰变 中 的 活 度 ， 而 地 质 年 代 学 的 测定 是 也 结合 
了 电子 捕获 分 支 的 总 半衰期 。 这 么 好 的 吻合 意味 着 后 一 分 文 是 非常 小 的 。 但 是 ， 如 果 将 来 
要 使 用 地 质 年 代 测 定 的 半衰期 ， 那么， 小 分 支 衰 变 就 可 以 完全 忽略 。 因 为 对 '%*Lu 来 说 ， 
对 未 考虑 的 微量 分 支 衰 变 的 年 龄 百分比 影响 ， 当 衰变 慢 时 基本 上 随时 间 是 线性 的 。 

=, ene RL 

Patchett (1981) FIBER Masao, FAT Hf 同位 素 初 始 比值 作为 
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Hobe Hf 全 部 时 间 示 踪 体 的 用 途 。 为 了 不 测定 大 量 等 时 线 计算 许多 岩 体 的 精确 初始 “Hf7/ 
17Hf 比值 ，Patchett 等 主要 分 析 了 单 矿物 钳 石 。 从 以 下 方面 说 明 这 些 是 Hf 同位 素 分 析 的 
理想 对 象 。 

1) Hf 构成 错 石 晶 格 内 的 部 分 ， 它 因此 非常 抗 Hf 活化 与 污染 ; 

2) 钳 石 中 非常 高 的 Hf 浓度 〈 大 约 10000 x 10-s) 得 到 非常 低 的 Lu/Hf 比值 ， 结 果 具 
非常 小 的 年 龄 校正 ; 

3) 有 大 量 以 前 准备 Pb 同位 素 分 析 的 锋 石 单 矿物 ; 

4) 对 相同 物质 有 精确 的 U-Pb cE SEAR 

5) 从 以 前 地 过 历史 继承 的 钳 石 或 变质 登 加 由 Pb SH BT AE Hg IN MOK o 

Pettingill 和 Patchett (1981) 在 对 西 格 陵 兰 Amitsog F ARA KIW FAR PEK T iA 
作为 He 同位 素 研 究 的 用 途 。 尽 管 变质 事件 为 2.9 Ga 和 1.7 Ga, HORT WSR Rae aee 
样 在 Lu-Hf 等 时 线 图 上 形成 一 致 排列 (E 7-1), ER Lu 训 变 常数 1.94x10- a! El 
归 得 到 的 年 龄 为 3.58 土 0.22 Ga (2c)。 





0.292 
Moama 
0 288 
Ke 
ee 
= 
È Moore Ti 
E 0.284 
= ALHA(X2) Mage i 及 
co Juvinas 
北 Laredo Berkba 的 Pasamonte 
Sioux 市 
0.2806 
Stannern 
0 0.04 0.08 0.12 


N(176LUY NO THD 


图 7-1 由 一 套 Amitsog 片 麻 岩 (MSWD= 11) 确定 的 Lu-Hf 误差 等 时 线 
( 据 Patchett Al Tatsumoto, 1980b) 
错 石 样品 与 全 岩 排 列 共 线 ;， PS AS EH 


假定 是 地 幅 来 源 的 不 同年 龄 火成岩 的 初始 HfAYHf 比值 在 如 图 7-2 PR Ki EMR 
演化 图 上 作 图 (Patchett 等 ，1981)。 球 粒 陨石 演化 线 根据 上 述 的 钉 长 辉 长 无 球 粒 陨 石 等 
时 线 的 初始 比值 及 Murchison 和 Allende 碳 质 球 粒 陨石 0.0334 AY!” Lu” Hf 比值 (Patch- 
ett 等 ，1981)。 从 该 演化 线 得 到 的 现今 球 粒 陨石 HfA”Hf 比值 (0.28286) 与 由 全 球 
(= 球 粒 陨 石 ) P Nd Nd 和 由 洋 岛 玄武 岩 确 定 的 Nd-Hf 同位 素 排 列 间 的 交点 确定 的 全 球 
0.28295 的 Hf 同位 素 比 值 可 比 性 好 。Hf 同位 素 比 值 也 可 以 使 用 Nd 同位 素 使 用 的 表示 法 
来 表示 (与 球 粒 陨石 演化 线 的 万 分 仿 差 )。 

Patchett 等 (1981) 分 析 的 具 地 幅 来 源 特 征 的 所 有 火成岩 都 位 于 球 粒 陨石 演化 线 的 讨 
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图 7-2 全 部 地 质 时 间 内 Hf 同位 素 演化 图 
( 据 Patchett 等 ，1981 数据 ) 
未 污染 幅 源 岩浆 的 初始 比值 表明 它们 起 源 于 相对 于 球 粒 陨石 稍 亏 损 的 源 


差 内 或 该 演化 线 之 上 (图 7-2)。 只 有 一 个 样品 ， 位 于 朱 人 疗 兰 切 罕 Suomussalmi Kuhmo KA 
珊 的 变 拉 斑 玄武 岩 罕 增 ， 具 有 位 于 由 原始 太阳 系 值 到 最 放射 成 因 的 MORB 分 析 所 画 的 线 
性 亏损 地 慢 演 化 线 之 上 的 初始 “HE HI 比值。 相反， 许多 成 分 散布 于 球 粒 陨石 与 亏损 地 
慢 演 化 线 之 间 。 这 些 数 据 的 解释 之 一 是 它们 来 自 空 间 与 时 间 上 表现 出 相对 于 Lu、Hf 不 同 
程度 亏损 的 不 均一 地 慢 。 

对 不 同 程度 亏损 地 幅 源 的 另 一 解释 是 岩浆 来 自 更 亏损 的 均一 源 ( 如 图 7-2 中 虚线 所 是 
义 的 演化 线 ) 并 遭受 到 更 多 地 充 基 底 的 污染 。Patchett 等 (1981) 对 科罗拉多 1.4 Ga 的 
Silver Plume 和 1.0 Ga 的 Pikes Peak 岩 基 倾向 于 此 模式 ， 其 Nd 和 Ht 初始 比值 接近 球 粒 陆 
石 演化 线 ， 并 被 DePaolo (1980) 认为 含有 大 量 1.7 Ga 的 老 地 元 。 侵 和 人 到 务 兰 北部 太 豆 宙 
克拉 通 两 个 1.8 Ga 的 构造 后 花岗岩 具 极 低 的 初始 比值 ， 对 应 于 seHt 为 -10 和 一 12。 这 两 
个 样品 根据 Pb 和 Sr 同位 素数 据 清 楚 地 为 地 壳 来 源 ， 并 被 用 来 说 明 地 完 重 熔 对 Hf 同位 素 
系统 的 影响。 

重要 的 是 在 1981 年 ， 只 有 DePaolo (1981) 对 科罗拉多 Front Ranges 提供 了 元 古 宙 亏 
fi Ste A) Nd 同位 素 证 据 。 还 没有 由 科 马 提 岩 提供 的 太古 宙 亏 损 地 幅 Nd 同位 素 证 据 。 

因为 相对 于 Nd、Hf 涉及 到 更 大 的 分 析 困 难 ，N4d 一 直 是 人 研究 全 部 地 质 时 间 内 大 陆 增 
长 的 主要 工具 。 然 而 ， 铬 石 对 化 学 风化 的 抵抗 性 意味 着 该 矿物 应 表现 出 对 古 沉积 源 区 很 强 
的 保存 能 力 。 因 此 ， 钳 石 的 Hf 同位素 分 析 代 表 着 对 古 沉 积 宕 Nd 同位 系数 据 的 民 好 证 明 ， 
它 一 直 被 用 来 限制 地 帝 增 长 -再 循环 模式 。 
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Stevenson 和 Patchett (1990) 对 来 自 加 拿 大 、 人 怀俄明 、 北 大 西洋 和 南非 克拉 通 的 太古 
宙 和 元 古 宙 沉 积 钳 石 作 了 Lu-Hf 分 析 。 这 些 数 据 归纳 在 Lu-Hf 模式 年 龄 对 地 层 年 龄 的 图 上 
(图 7-3) ， 使 用 球 粒 陨石 地 慢 模 式 。 大 量 样品 表现 出 模式 年 龄 超出 地 层 年 龄 (即位 于 “一 
致 ” 线 之 上 )。 模 式 年 龄 对 地 层 年 龄 的 超出 在 较 老 的 沉积 物 中 减 小 ， 导 致 Stevenson 和 
Patchett 认为 ,，“ 在 早期 地 球 中 没有 大 量 的 大 陆地 沉 提 供 古 老 错 石 ……”。 然 而 ， 在 图 7-3 
中 大 量 的 点 位 于 一 致 线 之 下 ， 表 明 球 粒 陨 石 地 幅 模 式 对 这 些 样品 的 源 区 年 龄 是 低估 的 。 然 
而 ,亏损 地 幅 模 式 的 使 用 意味 着 源 区 年 龄 要 老大 约 200 Ma， 表 明了 大 量 古 太古 代 地 过 的 
存在 。 然 而， 没有 早期 太古 宙 地 过 的 体积 与 现今 地 壳 一 样 大 的 大 冲击 模式 的 证 所 。 结 果 ， 
这 些 数据 为 随时 间 地 完了 逐渐 增长 模式 提供 了 支持 。 




















Tcuug 模 式 年 龄 /Ga 





地 层 年 龄 /Ga 


图 7-3 限制 太古 宙 地 壳 增 长 的 沉积 钳 石 模式 年 龄 对 地 层 年 龄 图 解 
( 据 Stevenson 和 Patchett, 1990) 
@ HI 的 数据 ; O Nd 的 数据 ; --…- 数据 的 上 限 


=, TIS AY Hf-Nd 系统 

Patchett 和 Tatsumoto (1980c) XF 46 Bil 26 JE 4p Ht Y Nd/4 Nd Ale’ Sr? Sr 的 MORB 和 
OIB 样品 作 了 Lu/Hf 含量 与 Hf 同位 素 测定 。 这 些 数据 (Patchett 扩大 了 数据 量 ,1983 ) 表 
明 EGZ RAP HIA HE 非常 紧密 地 平行 于 NdAYANd( 图 7-4)。 然 而 , MORB 样品 
ES T ESHE ”Hf 上 (大 洋 玄 武 岩 总 范围 的 60% ) 比 人 NdAMNd( 仅 为 总 范围 的 30% ) 成 
比例 地 更 大 程度 分 布 。 因 此 ,在 图 7-4 中 MORB 排列 比 OIB 排列 接近 陡 三 倍 。Patchettt 和 
Tatsumoto 将 这 些 差别 归结 为 :Lu/Hf 比 Sm/Nd 和 Rb/Sr 在 像 MORB 这 样 的 微量 元 素 非 常 
亏损 的 源 区 更 强烈 的 分 馏 ,因为 相对 于 Lu, Hf 表现 出 比 Nd/Sm 或 Rb/Sr 更 大 的 不 相 容 性 。 

与 它们 的 放射 成 因 Hf 同位 素 特 征 (亏损 源 的 指示 ) 相 比 ， 许 多 MORB 样品 宇 集 Hf 
Lu 比值 (相应 于 低 的 LuAHf)。 其 他 不 相 容 元 素 系 统 也 见 到 这 种 相同 现象 ， 并 一 般 认为 是 
非常 低 程度 熔融 熔 体 的 依次 提取 所 致 。 然 而 在 Lu-Hf 系统 中 比 Sm-Nd 更 为 显著 。Salters 
和 Hart (1989) 将 “ 狂 迟 论 ”归结 为 MORB 源 区 残留 石榴 子 石 的 存在 。 因 为 Hf 不 是 真正 
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图 7-4 [Hf 对 Sr, Nd 同位 素 图 解 
( 据 Patchett, 1983) 
em Zid (OB) 表现 出 良好 的 地 帐 排列， 但 一 些 Hf EREZA (MORB) FHR 


的 稀土 元 素 ， 甚 化 学 行为 并 不 与 重 稀土 
一 致 。 这 由 网 7-5 所 示 的 矿物 -岩浆 分 配 
系数 得 到 说 明 。 因 此 ， 当 深度 大 于 80 
km， 在 石榴 子 石 的 稳定 区 内 当 发 生 低 程 
度 熔 融 时 有 机 会 发 生 Lu/Hf 比 Sm/Nd 
更 极端 的 分 馏 。 

Salters 和 Hart (1991) 认为 十 熔融 
H RA RART A R m heme IE 
MORB 中 Hf-Nd 同位 素 系统 学 的 部 分 解 
耦 。 当 石榴 子 石 从 熔融 事件 中 以 残留 相 
存在 ， 该 残留 相 成 为 高 Lu/Hf tk, N 
此 ， 长 时 间 内 成 为 放射 成 因 Hf 同位 系 
特征 。 另 一 方面 ， (无 石榴 子 石 ) Ran 
石 橄榄 知 的 熔融 残留 将 具 较 低 的 Lu/Hf 
比值 ， 导 致 地 质 时 间 内 较 少 的 放射 成 因 
Hf 同位 素 特 征 。Johnson 和 Beard 
(1993) 将 这 两 种 类 型 的 亏损 地 慢 特 征 
分 别称 为 DMMI 和 DMMII， 并 证 明 在 





gt aa 
z o [meen 
i 
k 
0.01 Fill FH 
0.001 


LaCe Nd SmEuGd Dy Er YbLu Hf 





图 7-5 LREE 和 Hf 在 矿物 ( 单 斜 辉 百 、 石 榴 子 石 ) 
与 金伯利 岩 岩 浆 间 的 分 配 系 数 
( 据 Fujimaki 等 ，1984) 


南 Rio Grande RA (KE) 第 三 纪 玄 武 岩 的 源 区 也 代表 着 后 一 类 型 。 他 们 认为 ， DMMI 
和 DMMII 组 分 是 由 古 亏 损 事 件 产 生 的 ， 并且 中 等 程度 MOR 成 分 由 它们 之 间 的 混合 产 


生 (Beard 和 Johnson，1993 ) 。 


Gruau 等 (1990) 分 析 了 来 和 目 南非 Onverwacht 群 的 3.5 Ga 的 科 马 提 岩 以 查看 究竟 太 
下 宙 亏 损 地 慢 是 否 由 于 石榴 子 石 分 馆 而 显示 极端 范围 的 Lu/HIE 亏损 。 他 们 对 比 了 化 学 成 
MAHARI PAR FATEH Al 亏损 与 Al 定 集 的 科 马 提 宕 。 然 而 ， 计 算出 的 初始 


137 


Hf 和 Nd 同位 素 比值 指示 在 Al 宣 集 与 亏损 的 两 种 类 型 中 具 类 似 的 地 幅 亏 损 (e 值 从 0 一 
+2)。 因 此 ,没有 证 据 指示 早期 地 球 像 来 自 岩浆 海 那样 广泛 的 石榴 子 石 分 馏 。 结 果 该 岩浆 
的 主要 元 系 成 分 被 认为 是 在 科 马 提 关 本 映 燃 融 事件 中 的 石榴 子 石 分 馏 。 

PY. une SRY Hf-Nd 系统 

Lu/Hf 能 经 历 相 对 于 Sm/Nd E oh YN OPH AY) 29 — He DE OR A BE. Patchett 等 
(1984) 对 不 同 的 海洋 沉积 物 将 Lu/Hf 比 对 Sm/Nd 比 作 图 (图 7-6)。 而 在 大 多 数 分 析 样 
mH Sm/Nd 基本 恒定 在 大 约 0.12 一 0.14，! LUA” HE 在 砂岩 与 粘土 岩 间 强烈 分 饮 。 
Patchett 等 将 这 种 分 饮 归 结 为 对 猪 石 相 HE 强烈 的 亲 和 性 ， 因 为 它 抗 机 械 和 化 学 风化 便 变 
得 在 砂 级 沉积 物 中 富 集 。Hf 相应 地 在 细 粒 粘土 部 分 中 亏损 。 





红色 粘土 
锰 结 核 


wy rt | “H f) 


NCL, 





0,08 0.16 0.20 


0.12 
NOV sSmy NC UNG) 


图 7-6 不 同类 型 沉积 物 中 Lu/Hf 对 Sm/Nd 比值 图 解 
( 据 Patchett 等 ，1984 ) 
表示 Lu/Hf 上 大 的 分 饮 并 不 伴随 Sm/Nd 上 的 明显 变化 


相反 ， 稀 土 元 素 ， 包 括 Lu, MH AORTA WP RIAR R TA A. BEK 
石 、 独 居 石 和 柚 石 这 类 的 易 蚀 变 的 副 矿 物 中 ， 因 此 ， 富 集 于 细 粒 部 分 并 被 吸附 于 粘土 颗粒 
与 有 机 物 上 。 海 洋 沉积 物 根据 颗粒 大 小 的 分 选 作 用 (图 7-7) 便 在 大 陆架 和 大 陆 斜 坡 上 产 
生 了 低 Lu/Hf 的 砂 和 浊 积 岩 、 中 等 Lu/Hf 比 的 页 岩 与 粘土 宕 及 大 陆 沉积 物 缺 少 的 深海 中 
非常 高 Lu/Hf 比值 的 红色 粘土 二 Mn 结核 。 

Patchett (1984) 指出 ， 不 同 海洋 沉积 物 库 中 的 Lu/Hf OMe TEES UR PEIE 
人 到 地 幅 中 的 范围 可 能 是 重要 的 。 如 果 消 减 沉 积 物 具 与 总 地 充 相 同 的 成 分 要 证 明和 完 范 大 陆 
在 地 质 时 间 内 是 否 已 经 增长 或 者 究竟 它们 的 质量 是 否 保持 不 变 便 是 困难 的 。 然 而 ， 如 琳 请 
减 沉积 物 相 对 总 地 壳 Lu/Hf 比值 分 馏 了 ， 那 么 便 在 地 质 时 间 内 得 到 此 输入 的 地 幅 库 应 友 
展 成 明显 不 同 的 Hf 同位 素 成 分 。 
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沉积 物 中 的 NO75Luy/NO7T7Hf) 


、 颗粒 物 中 的 REE 
Hi 一 错 石 中 的 Hf 
pp 
> 
颗粒 物 中 的 REE 


深海 沉积 MRE 
红色 粘土 0.05 沙 
平均 0.027 沙 0.0075 


大 陆 
0.0075 


页 岩 0.017 
平均 0.013 





图 7-7 被 动 大 陆 边 缘 (大 西洋 型 ) 截面 示意 图 
( 据 Patchett 等 ，1984) 
说 明了 砂 、 页 岩 与 深海 沉积 物 间 '*LuA”Hf 比值 的 分 馅 


Patchett IA THEIRE 2 Ga 在 接受 不 同 特征 的 消减 沉积 物 后 的 HI 和 Nd 同位 泰成 
分 (图 7-8)。 他 们 演示 了 任 一 消减 的 单一 类 型 沉积 物 "( 如 红 烙 土 、 平 均 深 海 沉 积 物 或 浊 





平均 深海 沉积 物 


平均 深海 沉积 物 
十 独 积 岩 





| 7-8 ep 对 seNd 图 解 
( 据 Patchett 等 ，1984) 
表示 相对 于 各 种 沉积 物 ( 红 色 粘 土 OP STAR Th Be Rh As SRR RE GD 
再 循环 进入 地 幅 混 合 模式 的 MORB 和 OIB 数据 
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Ba) TENE PAR 2 Ga 后 将 得 到 明显 不 同 的 同位 素 成 分 。 如 果 洋 岛 玄 武 兰 (OIB) FF 
Wes tase SSM AMORA. ELTA A TE OIB 源 中 要 求 规则 地 与 可 预测 
比例 的 深海 和 浊 积 沉积 物 混 合 产生 Hf 与 Nd 之 间 的 强 正 相关 。 最 富 集 的 此 类 源 区 (如 特 
里 斯 坦 达 库 尼 亚 群 岛 ) 将 要 求 在 它们 的 地 帐 源 中 含有 大 约 2% 的 这 类 沉积 物 混合 。 

Patchett 等 认为 ， 现 今 一 些 岛 颖 (如 安 的 列 斯 (Antilles) 和 班 达 海 (Banda)) 几乎 是 
大 量 的 消减 陆 源 沉积 物 ， 而 在 其 他 一 些 弧 中 只 有 年 轻 的 贫 钳 的 基 性 火山 岩 物质 可 再 循环 进 
人 地 则 。 如 果 过 去 的 消减 带 与 现今 的 一 样 是 非 均 一 的 ， 便 通过 在 地 帐 中 消减 物质 的 混合 来 
产生 OIB 的 Hf-Nd 同位 素 相 关 。 这 种 混合 也 在 产生 这 种 排列 的 OIB 源 中 将 消除 极 不 均一 
性 。 因 此 ，Patchett 等 认为 进入 地 帐 的 大 陆 碎 砂 的 消减 并 不 是 地 幅 再 循环 的 主要 形式 。 

Salters 和 Hart (1991) 为 了 建立 由 Zindler Al Hart (1986) 提出 的 端 员 组 分 的 位 置 以 
解释 地 幅 同 位 素 系 统 学 对 OIB 样品 给 出 了 另外 的 数据 。 这 些 结果 (图 7-9) 证 实 EMI 和 
EMII 是 强烈 共 线 的 。 另 一 方面 ， 在 主 趋势 下 的 HIMU 孤立 表明 了 与 DMMII 组 分 间 可 能 
的 联系 ，Johnson 和 Beard (1993) 将 其 归 绪 为 十 亏损 尖 兄 石 橄榄 生 。 因 此 ，HIMU 特征 
可 能 代表 着 再 循环 的 浅 部 海洋 岩石 圈 。 


NOCHfPYXNO77HT 





~ 0.5122 0.5126 0.5130 0.5134 
NC3Nd YNC44Nd) 


图 7-9 海洋 火山 岩 的 HE-Nd 同位 素 图 
( 据 Salters 和 Hart, 1991 修改 ) 
说 明 地 球 化 学 上 重要 的 洋 铝 区 及 估计 的 病员 成 分 


为 了 证 实 Patchett 等 (1984) 的 理论 模式 ， 岛 弧 玄 武 岩 提供 了 监视 实际 上 再 循环 进入 
到 地 帐 中 的 物质 成 分 的 一 种 手段 。White 和 Patchett (1984) 对 亏损 和 富 集 源 岛 弧 玄 武 岩 
(IAB) 取样 提供 的 Hf-Nd 同位 素数 据 (图 7-10 中 的 实心 符号 )， 表 明 现 今 被 消减 进入 到 
地 幅 中 的 古老 沉积 物 具 合适 的 Hf-Nd 系统 来 解释 详 岛 系 武 大 (OIB) 岩浆 的 成 分 。 这 可 能 
意味 着 图 7-7 中 非 极 端的 沉积 物 类 型 混合 就 可 容易 地 解释 OB 源 区 成 分 。 然 而 ， 像 纯 深 海 
沉积 物 这 样 的 极端 沉积 物性 质 并 不 与 Hf 数据 一 致 。 因 此 ， 这 看 起 来 将 深海 沉积 物 排 除了 
作为 OIB 中 EMI 组 分 的 惟一 源 。 

产生 富 集 OIB 源 的 另 一 种 机 制 是 大 陆 岩 石 圈 的 沉没 (Zindler 等 ，1986)。 后 一 类 型 库 
可 以 来 自白 榴 石 山 的 火山 岩 为 代表 ， 在 图 7-10 中 ， 它 也 沿 着 与 OB 排列 相同 的 轨迹 排列 。 
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图 7-10 ”相对 于 图 7-7 中 OIB 和 MORB 排列 各 种 类 型 岩浆 的 Hf-Nd 同位 素 图 解 
(HE Salters 和 Hart, 1991) 
命名 区 为 具 亏 损 特征 的 弧 : @ 富 集 型 岛 浙 玄 武 岩 ; O 和 白 榴 石 丘 火山 大 


EMI 组 分 最 有 可 能 是 由 大 陆 岩 石 圈 的 沉没 产生 。 相 反 ，EMII 最 好 由 沉积 物 消 减 加 以 解 
释 。 因 为 这 些 组 分 在 HENd 同位 素 图 上 大 致 是 共 线 的 ;产生 这 些 窗 集 源 成 分 的 过 程 对 
Sm/Nd 和 Lu/AHf 分 馏 必定 具 类 似 的 效应 。 


第 二 节 » aCe fe La-Ba 系统 


138] a 表现 出 分 支 衰变 ， 通 过 8 衰变 成 为 SCe， 通 过 电子 捕获 成 为 “Ba。La-Ce E% 
图 是 一 潜在 有 用 的 同位 素 示 踪 体 ， 而 La-Ba 衰变 图 可 成 为 有 用 的 地 质 年 代 计 ,但 它们 的 应 
用 由 于 其 母体 同位 素 的 低 丰 度 (天 然 铀 的 0.089%) 和 其 非常 长 的 半衰期 〈 在 两 个 分 文中 
总 体 超过 100 Ga) 一 直 大 受阻 碍 。 然 而 ， 两 种 方法 近来 已 被 应 用 到 地 质问 题 中 。 
自 1970 年 以 来 对 8/ 电 子 捕获 训 变 常数 比 的 计数 测定 接近 0.51。 近 来 对 无 水 氧化 钢 的 
两 个 计数 实验 分 别 得 到 2.29x10-2 和 2.22x10- 52a-! 的 8 误 变 常数 平均 值 (Sato 等 ， 
1981; Norman 等 ，1983)。La-Ce 系统 是 应 用 到 地 质 学 中 此 两 个 方法 中 的 第 一 个 ， 但 因为 
La-Ba 的 情况 更 简单 ， 首 先 讨论 La-Ba 法 。 
一 、La-Ba 地 质 年 代 学 
138Ba 是 138La 电子 捕获 衰变 的 子 体 ， 也 是 钒 最 丰富 的 同位 素 ， 在 该 天 然 元 素 中 占 
88%。 因 此 ， 根 据 母 体 核 素 的 低 丰 度 ，'3Ba 丰 度 的 明显 变化 仅 出 现 于 富 REE HA Ba 的 
矿物 中 。Nakai 等 (1986) 对 来 自前 寒 武 纪 岩 石 的 绿 帘 石 、 神 帘 石 和 机 石 首次 作 了 地 质 测 
定 (图 7-11)。Nakai @24>8Ba/?’Ba 得 到 如 下 的 衰变 方程 : 
138 138 138 
aa = (img) ae ; TEE (han! — 1) (7-3) 


Ba HM 224) BT aE LB! Ba/?/ Ba 等 于 0.6996。 
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2408 + 24Ma 


NC38Ba)/M(37Ba) 





0 1.0 2.0 3.0 4.0 
NC38LayN('37Ba) 


图 7-11 西 格 林 兰 Amitsoq HARAR) La-Ba 等 时 线 图 解 
( 据 Nakai Æ, 1986) 
等 时 线 年 龄 为 2408+24 Ma， 它 确定 的 是 变质 事件 年 龄 ， 而 不 是 岩石 形成 年 龄 ; 
63897 的 初始 比值 在 全 岩 中 是 不 变 的 


Nakai 等 发 现 所 有 分 析 的 全 岩 样 品 有 具 6.3897 误差 范围 内 的 初始 33Ba/3 Ba 比值 ， 是 由 
于 所 有 这 类 物质 具有 非常 低 的 六 La Ba 比值 所 致 。 因 为 全 岩 系 统 的 Ba 同位 素 比 值 在 地 
质 时 间 内 有 效 不 变 ，La-Ba 矿物 件 年 龄 能 简单 地 根据 一 个 或 更 多 富 La 矿物 分 析 得 出 。 利 
用 Sato 和 Hirose (1981) 测定 的 4.44x10- 一 2-! 电 子 捕获 衰变 常数 ,~Nakai 等 获得 了 来 自 
Mustikkamaki (分 兰 ) 一 个 伟 唱 岩 和 来 自 西 格 陵 兰 Amitsoq HR AIRE A HY La-Ba 与 
Sm-Nd 年 龄 。 

二 、La-Ce 地 质 年 代 学 

La 电子 捕获 吉 变 分 文 计数 与 地 质 测定 间 的 相当 和 谐 并 没有 与 8 EE GIN OD ED 
相伴 。 该 分 文 被 大 得 多 的 分 析 问 题 所 困扰 ,但 有 更 多 的 地 质 应 用 。Tanaka 和 Masuda 
(1982) 测定 了 第 一 条 La-Ce FRR, K Ce tk EY Ce 并 标准 化 至 '*CeA*Ce 比值 等 于 


0.0172. REH HE 














138 138C 138 
= (ice) Toi (een = A) (7 — 4) 
因为 两 个 分 文章 变 的 半衰期 是 如 此 之 长 ,以 致 相互 几乎 没有 影响 。 例 如 ,简化 方程 成 
138 138 138 
eo (ieee) + tE s - 1) (7 - 5) 


仅 引 起 年 龄 上 0.5% 的 过 高 估计 。 

在 Ce 同位 素 分 析 中 进一步 遇 到 的 两 个 问题 。 一 是 多 Ce 峰 相对 于 小 的 !%*Ce 和 1!3Ce 峰 
BK CUM CeA’Ce= 464.65). Ce 离子 束 与 真空 系统 中 气体 分 子 的 碰撞 引起 对 小 峰 必 
须 校正 其 影响 的 低 质 量 (down-mass) 峰 拖 尾 。 
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第 二 个 主要 问题 是 ”Ba 在 ”Ce 上 的 同 量 异 位 素 干 扰 。*Ba 比 任何 其 他 天 然 Ba 同位 
素 高 6 倍 ， 可 用 来 监测 Ba 的 干扰 。 因 此 ， 对 Ba (即使 是 接近 0) 的 任何 干扰 校正 将 使 
探测 带 的 噪声 放大 6 倍 。 解 决 此 问题 的 途径 是 以 氧化 钱 (CeO! ) 的 形式 分 析 Ce。 因 为 钢 
是 二 价 的， 非常 不 利于 BaO 形式 的 存在 。 因 此 ， 如 果 所 有 Ba 水 平 由 好 的 化 学 分 离 保持 
在 低 的 水 平 ，Ba 的 干扰 可 视 为 0 而 不 作 校 正 。 以 氧化 物 形 式 分 析 Ce 引入 其 他 的 同 量 异 位 
素 于 扰 问题 ， 但 这 可 容易 由 好 的 化 学 分 离 加 以 克服 。 

Tanaka 和 Masuda (1982) 试图 测定 由 布什 维尔 德 次 成 岩 体 分 离 出 的 矿物 年 龄 ， 但 由 
于 La 与 Ce 之 间 的 地 质 相 似 相 性 ， 只 得 到 有 限 范围 的 La/Ce 比值 且 等 时 线 有 巨大 的 分 析 
误差 。Masuda (1988) 进一步 作 了 等 时 线 测定 。 然 而 ,使 用 的 是 由 Sato 和 Hirose 
(1981) 获得 的 2.29 X10 a ' 的 8 衰变 常数 。La-Ce 等 时 线 给 出 超出 Sm-Nd 方法 误差 的 
老年 龄 。 如 果 Sm-Nd 数据 作为 年 龄 ， 那 么 La-Ce 等 时 线 斜率 可 用 来 测定 地 质 衰 变 常 数 。 
使 用 布什 维尔 德 的 结 采 和 分 兰 两 个 伟 晶 宕 的 矿物 等 时 线 (图 7-12)，Masuda 等 计算 的 平均 
B 衰变 常数 为 2.77X10 “a !， 大 约 比 计数 测定 值 高 20% 。 











0.02260 
0.02259 (b) 
x Z 0.02258 BIE 
~ 0.02257 ~ 
5 3 A TEKA 
= S 0.022566 
0.02255 
0 0.004 0.008 0 0.002 0.004 0.006 
N(PSLa)/N('# Ce) NC8La)/ NC! 12Ce) 


图 7-12 芬兰 Lavbole (a) -5 Mustikkamaki thia AHI La-Ce 等 时 线 图 解 
( 据 Masuda , 1988) 
结合 Sm-Nd 数据 ， 它 们 说 明 La 的 8 衰变 常数 分 别 为 2.70+0.25x10 a, 2.93x10 “a 


为 了 对 La 的 8 衰变 常数 作 进一步 的 地 质 限 制 ，Dickin (1987a) 测定 了 苏格兰 西北 刘 
易 斯 (Lewisian) Arata Ay La-Ce 等 时 线 。 将 Ce 比 上 Ce， 因为 这 可 得 到 更 易于 管 
理 的 同位 素 比 值 ， 但 对 应 的 标准 化 因子 要 分 馏 校 正 。 一 般 认 为 ， 全 后 的 REE 系统 比 矿物 
系统 对 于 校正 衰变 常数 更 优 ， 因 为 前 者 对 变质 重启 动 具 更 大 的 抵抗 性 。 原 始 样 品 包括 两 个 
基 性 麻 粒 岩 和 四 个 中 到 酸性 的 麻 粒 岩 ， 使 用 Sato 和 Hirose (1981) 的 衰变 常数 ，2.99 Ga 
的 La-Ce 等 时 线 年 龄 与 其 2.91 Ga 的 Sm-Nd 年 龄 相 吻 合 。 

然而 ， 进 一 步 对 刘易斯 片 腑 岩 Sm-Nd 系统 学 的 研究 表明 ，Dickin (1987a) 分 析 的 样 
品 由 具 不 同 地 质 历史 的 两 套 样品 构成 。 基 性 片 且 岩 保持 着 2.9 Ga 的 地 元 形成 年 龄 ， 而 中 
到 酸性 片 雁 岩 全 岩 在 2.60 Ga 时 受到 麻 粒 宕 相 变 质 作 用 而 重启 动 。 使 用 Sato 和 Hirose 的 
衰变 常数 ， 四 个 中 到 酸性 的 且 粒 岩 得 到 与 该 岩 套 Sm-Nd 结果 相 吻 合 的 2.65 土 0.3 Ga 
(20) 的 La-Ce 年 龄 。 单 独 对 基 性 及 粒 岩 不 能 计算 出 有 意义 的 La-Ce 年 龄 。 

La 的 8 衰变 常数 的 最 近 地 质 测定 (Makishima 等 ,1993) 也 支持 了 Sato 和 Hirose 的 值 。 
对 西 澳大利亚 太古 宙 花 岗 宕 所 作 的 两 个 La-Ce 矿物 等 时 线 测 定 , 得 出 大 致 与 钳 石 U-Pb 及 
Rb-Sr 矿物 等 时 线 一 致 的 年 龄 。Sm-Nd 矿物 艾 也 得 出 其 他 方法 误差 范围 内 的 年 龄 ,但 由 于 
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较 大 的 MSWD 值 具 较 高 的 误差 。 使 用 衰变 常数 2.29 x 10 a t, ERAR La-Ce 矿物 年 龄 
为 2.76 土 0.41 和 2.69+0.38 Ga, 它 们 与 分 别 为 2.665 和 2.692 Ga 的 U-Pb 年 龄 相 吻 合 。 

三 、Ce 同位 素 地 球 化 学 

因为 La 和 Ce 都 是 轻 稀土 元 素 (LREE), Ce 同位 素数 据 构成 了 地 质 库 时 间 积 分 的 
LREE BRST ERA, AH, Nd 同位 素数 据 是 中 稀 士 元素 间 时 间 积 分 的 示 踪 体 。 
因此 ，Ce 和 Nd 同位 素数 据 相 结合 提供 了 地 幢 或 地 竞 复 杂 地 质 库 的 时 间 积 分 轻 到 中 REE 
演化 的 独到 控制 。 它 们 一 起 可 构成 一 种 有 力 的 成 岩 研 究 工 具 。 

Dickin (1987b) 提供 了 来 自 大 西洋 、 太 平 洋 和 印度 洋 的 8 个 洋 岛 玄武 宕 (OB) 的 
Ce 同位 素 分 析 结 果 。 当 将 这 些 分 析 结 果 与 已 发 表 的 Nd 同位 素 分 析 结 果 一 起 作 图 ， 形 成 了 
一 条 位 于 Shimizu 等 (1984) 陨石 全 球 点 误差 内 的 线性 排列 。 该 “地 幅 排 列 ” 的 线性 是 因 
为 在 地 帐 演 化 过 程 中 REE 的 一 致 性 行为 。 

随后 ，Tanaka (1987) 报道 了 另外 11 NER. FERPA MARA Ce 同位 素 
数据 (图 7-13)。 这 些 数据 的 主体 与 Dickin (1987b) 的 数据 非常 一 致 ， 但 3 个 样品 位 于 
Dickin (1988) IFAM RAEI HAMER Zsh Tanaka% (1987, 1988) 将 这 些 离 群 点 
归结 为 La-Ce 和 Sm-Nd 系统 在 亏损 上 地 帐 的 演化 中 不 一 致 的 行为 所 致 。 然 而 ， 在 Ce 异常 
样品 中 Nd、Sr、Pb 同位 素 系 统 完全 正常 ， 导 致 Dickin (1988) 提出 可 能 是 较 大 的 分 析 误 


jas 





十 ] 





图 7-13 ” 基 性 熔岩 的 ens 对 ec。( 与 全 球 同位 素 组 成 的 万 分 偏差 ) 图 解 
(45 Dickin, 1988) 
误差 棒 代表 2 倍 标准 偏差 的 内 部 分 析 精 度 ; @ MF ee EES AY OIB 样品 ,其 宽度 由 平均 
Ce 同位 素 内 部 误差 限定 I 相对 于 计算 出 的 60 Ma 全 球 值 的 60 Ma BTL (Skye) a A as Mei 
差 线 棒 指 样品 内 部 误差 棒 并 不 与 OIB HOMERS Be 
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差 所 致 。 相 反 ，Makisima 和 Masuda (1994) 发 
现 了 MORB 中 高 的 ec.， 并 排除 了 Tanaka 等 
(1987) 的 低 值 。 

因为 沿 铜 系 化 学 性 质 的 逐渐 变化 ， 大 量 岩 石 
库 的 球 粒 陨石 标准 化 REE 模式 趋 于 形成 大 致 线性 
的 分 布 型 式 。Tanaka 等 〈1987) 考虑 一 组 起 始 于 
全 球 同位 素 组 成 经 历 了 Ce 和 Nd 同位 素 演 化 的 理 
想 宕 群 的 行为 。 如 膝 这 些 宕 石 全 都 具有 线性 的 稀 
土 分 布 型 式 ， 那 么 它们 的 Ce-Nd 同位 素 组 成 必定 
位 于 其 斜率 是 仅 为 母体 核 素 相对 衰变 常数 的 函数 
的 线性 排列 上 ， 与 年 龄 无 天。 理想 地 ， 如 末 这 类 
宕 套 分 析 Ce 和 Nd 同位 素 成 分 ， 无 须知 道 任何 年 
龄 或 浓度 信息 就 能 计算 出 相对 用 变 肖 数 。 

Tanaka 等 在 实际 中 试图 应 用 该 模式 ， 并 通过 
ay PTR BAA KARE REE 分 布 型 式 的 4 个 不 
相关 的 大 陆 岩 石 的 分 析 决 定 出 La 的 B 衰变 常数 。 
见 到 了 几乎 理想 的 线性 排列 ， 但 不 幸 的 是 这 必 秆 
是 巧合 ， 因 为 这 些 样品 计算 出 的 初始 比值 实际 上 
比 它 们 现今 的 成 分 更 为 离散 (图 7-14)。 因 此 ， F714 太古 审 深 成 岩 的 二 对 ev 图 解 





这 种 特别 数据 的 线性 是 巧合 的 ， 其 斜率 不 能 用 来 (#2/ Tanaka 等 , °1987) 
测定 8 衰变 常数 。 此 概念 可 能 注定 还 处 于 理论 构 说 明 其 初始 比值 (实心 符号 ) 比 现今 
筑 中 ， 因 为 测定 衰变 常数 的 主要 困难 并 水 是 Lay 成 分 (空心 符号 更 为 离散 


Ce 比值 的 测定 ， 而 是 Ce AR HAAR 

Dickin 等 (1987) 将 Ce 和 Nd 同位 素数 据 的 结合 作为 工具 来 研究 大 陆 岩浆 地 元 污染 
过 程 中 的 混合 关系 。 来 自 苏 格 兰 西北 斯 凯 (Skye) 的 12 个 第 三 系 火 成 岩 分 析 了 Ce 同位 素 
组 成 。 这 些 与 根据 分 析 的 地 壳 端 员 的 理论 混合 模式 进行 了 对 比 。Ce 对 Nd AMARE (图 
7-15) 具 评价 所 分 析 熔 岩 不 同 混合 模式 的 优点 。 这 可 直接 排除 奥 长 花 岗 质 混合 线 作为 相关 
的 成 岩 模 式 。 然 而 ， 这 些 数据 容许 更 精细 地 测试 岩浆 混合 中 涉及 到 的 端 员 。 

通过 使 用 所 选 地 壳 端 员 的 Ce 同位 素 成 分 ， 在 Ce 同位 素 对 1/Ce 和 La/Ce 图 上 所 分 析 
的 产物 熔岩 可 投 出 线性 混合 线 而 得 到 污染 前 慢 源 先驱 的 模式 元 素 成 分 。 通 过 对 Sm/Nd 数 
据 的 相同 方法 计算 ， 对 每 一 先驱 的 全 部 模式 轻 REE 型 式 便 可 确定 出 来 。 这 些 模式 型 式 
(虚线 ) 在 图 7-16 中 与 各 种 同位 素 成 分 有 效 未 被 污染 (EAR) 熔岩 的 REE 型 式 作 了 对 比 。 
以 这 种 方法 有 可 能 说 明 花 岗 质 岩 席 端 员 比 中 性 英 云 闪 长 质 端 员 能 更 好 地 解释 被 污染 熔铸 的 
同位 素 成 分 。 

Ce 和 Nd 同位 素 相 结合 能 用 于 研究 混合 过 程 的 另 一 代表 环境 是 海洋 。Tanaka 等 
(1986) 和 Amakawa 等 (1991) 提供 了 大 西洋 和 太平 洋 鳃 结核 的 Ce-Nd 辐 位 系数 据 。 这 
些 同 位 素 比 值 被 认为 锰 结 核 增 长 的 海水 成 分 的 指示 。 根 据 Nd 和 Sr 同位 素数 据 ，Ce-Nd 数 
据 预 期 反映 大 陆 与 进入 大 洋 系 统 的 热 液 流体 间 的 混合 。 然 而 ， 这 些 数据 并 没有 位 于 合理 的 
MORB 与 大 陆 端 员 间 的 单一 混合 线 上 (图 7-17)。 
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图 7-15 60 Ma BITEL (Skye) SIADA TARE RR Nd 对 Ce 的 初始 位 系 组 成 图 解 
( 据 Dickin 4, 1987) 
被 污染 的 熔岩 组 成 的 分 布 排除 了 慢 源 与 奥 长 花 册 质地 壳 熔 体 的 混合 作用 


Tanaka 等 和 Elderfield (1992) 将 此 行为 归结 为 海水 中 Ce (KA 100 a) 相对 于 Nd 
(KA 500 a) 更 短 的 滞留 时 间 。 这 种 行为 引起 了 两 源 间 有 效 混 合 线 具 比 预 期 的 更 组 的 笠 
率 。 例 如 ， 太 平 洋 以 热 液 流 入 为 主 ， 而 大 西洋 是 大 陆 汇 流 为 主 。 假 定海 洋 系 统 大 约 1000 a 
的 混合 时 间 ，Nd 比 Ce 在 两 个 大 洋 间 经 历 了 更 好 的 均匀 化 ， 如 图 7-17 所 示 。Amakawa 等 
(1992) 根据 MORB 的 ece (一 1.3) 1, BUS TERETE. 


=y K-Ca 系统 











K-Ca XP SG Ba E FE Ss — THE B E Oy AE i caer SCT) AS He BRAE Ss BR ME Td) MR AB SE 
(Holmes，1932)。 然 而 ， 这 是 根据 钾 的 主要 同位 素 ”" KK EBON TER BE Cae AIX 
并 不 是 真实 情况 否则 地 球 已 被 此 热 熔化 )。 当 认识 到 “K 实际 上 是 放射 性 核 素 时 ， 进 行 K- 
Ca 系统 的 想法 才 被 放弃 ， 因 为 预期 放射 成 因 ”Ca 将 被 大 量 的 非 放射 成 因 ”Ca 组 分 掩盖 掉 。 
随 着 现代 高 精度 质谱 计 的 发 展 ， 该 法 最 终 才 成 为 可 能 ， 但 还 没有 得 到 广泛 应 用 。 
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图 7-16， 同 位 素 上 未 污染 熔岩 (SEA) 的 LREE 型 式 与 污染 熔 郑 
(虚线 ) WUE FCS BES LREE 型 式 的 对 比 
( 据 Dickin 4, 1987) 
对 于 两 个 熔岩 类 型 7H 模 式 得 到 更 一 , 致 的 型 式 


Russell (1978) 利用 Ca 同位 素 分 析 来 研究 取决 于 质量 的 分 馏 过 程 ， 但 Marshall 和 
DePaolo (1982) 作出 了 该 方法 的 首次 地 质 年 代 学 应 用 。 因 为 在 Ca 不 同 的 核 素 质量 间 巨 大 
的 相对 差 ， 同 位 素 比 值 必须 利用 比 简 单线 性 规则 更 为 复杂 的 程序 来 校正 天 然 与 仪 帮 的 质量 
分 馏 。 实 际 上 ， 在 上 述 两 个 研究 中 采用 指数 质量 分 馏 校正 。Marshall 和 DePaolo 提出 他 们 
的 Ca 同位 数据 以 ”Ca 人 Ca， 校 正 到 非 放射 成 因 ”Ca/ 人 “Ca 比 为 0.31221。 

Russell 等 (1978) 与 Marshall 和 DePaolo (1982) air T EP mA., H EREE m Ap i 
物质 。 当 处 于 1.3 Ga 和 4.6 Ga 前 在 各 时 间 的 年 龄 校正 得 到 初始 Ca 同位 素 比 但 时 ， 所 有 
的 测定 都 位 于 Ca 一 Ca 为 151.016 的 分 析 误 差 内 。 这 昭示 我 们 ， 因 为 非常 低 的 K/Ca 比 
值 ， 地 幅 显 示 了 随时 间 可 以 忽略 的 放射 成 因 Ca 的 增长 。 

不 用 原始 同位 素 比 值 ，Ca 同位 素 成 分 可 以 。 单位 (与 地 幅 组 成 的 万 分 偏差 ) 来 报告 。 
然而 比 起 必要 性 来 说 ， 这 是 更 为 方便 的 ， 因 为 随时 间 地 慢 库 的 Ca 同位 素 演 化 为 0。 相反 ， 
花岗岩 质 的 地 壳 库 具 5 一 10 的 高 K/Ca 比值 ， 可 显示 出 随时 间 明 显 的 “Ca 增长 。 对 于 老 于 
1 Ga 的 库 可 产生 地 幅 值 误差 外 的 同位 素 比 值 (图 7-18)。 与 地 球 年 龄 相 比 ， 由 于 “K 相对 
短 的 半衰期 ， 在 此 图 上 同位 素 增 长 线 为 曲线 。 

记 住 ~K 的 分 文豪 变 ， 我们 可 代入 一 般 衰变 方程 (1 一 10) 导出 如 下 的 -Ca 系统 等 时 
线 方程 : 
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ECe 


图 7-17 太平 洋 (O) 和 大 西洋 (@) 锰 结 核 相对 于 
MORB 与 大 陆 通 量 间 的 简单 混合 线 的 ew 对 sc 图解 
( 据 Elderfield, 1992) 


[K/Ca-7]__— 


地 壳 [K/Ca=1] 


地 帐 [K/Ca=0.01] 





年 龄 /Ga 


图 7-18 依据 s 单位 (与 恒定 地 幅 成 分 的 万 分 偏差 ) 表示 的 Ca 同位 素 随 时 间 演 化 图 解 
( 据 Marshall 和 DePaolo, 1982) 
增长 线 表 示 中 地 壳 (K/Ca=1) 和 花 岗 质 地 壳 (K/Ca=5) 





Ca — (ae) 一 开 Ag Rey, B 
© \YCa/: Ca Kea dN) (7 ~ 6) 
8 误 变 对 总 衰变 的 分 支 比 为 0.8952， 且 总 误 变 常数 为 5.3543X10- at, 
Marshall 和 DePaolo 通过 分 析 来 自 科 罗拉 多 Pikes Peak 兰 基 所 分 离 出 的 一 小 套 矿 物 测 
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试 了 作为 定年 工具 的 K-Ca 系统 。 斜 长 石 、 全 贿 、 钾 长 石和 黑 云 母 构 成 等 时 线 排列 
(图 7-19) ,其 斜率 得 到 的 年 龄 为 1041+32 Ma (2c)。 它 在 对 该 总 体 未 变质 深 成 岩 体 的 其 他 
年 龄 测定 的 误差 内 。Pikes Peak 宕 基 的 初始 比值 (151.024) 位 于 地 慢 值 的 误差 内 。 


wt Wea 
0 20 40 


60 80 


152.0 


151.5 
Eca 


N(@°Ca) / N(??Ca) 


es TIE 
O 部 分 稀释 


151 ote FKA [NC*CayN(%Ca)]i =151.024 + 0.016 





0 0.5 1.0 1.5 


MN(®K)} f NC?Ca) 


图 7-19 美国 Pikes Peak AE HAP RH a) K-Ca 等 时 线 图 解 
(4% Marshall 和 DePaolo, 1982) 
错误 结果 来 自 加 稀释 剂 部 分 (O) MAREE (@) 





图 7-20 AMF SM ASAE PARKA (MORB) RAIF (A) 和 
老 基底 (@) 中 的 新 生 代 花岗岩 类 的 eng 对 ec EK 
( 据 Marshall 和 DePaolo, 1989) 
HARAR 47Sm/4Nd= 0.1 的 基底 模式 K/Ca 比值 
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Marshall 和 DePaolo 将 这 些 深 成 岩 的 ec 一 eng 成 分 与 图 7-20 曲线 所 示 的 地 壳 演 化 模式 
作 了 对 比 。 如 果 地 壳 的 “'Sm/ ”Nd 为 0.1 (使 用 科罗拉多 基底 已 知 Nd 同位 素 特征 所 测定 
的 )，Ca-Nd 同位 素 演化 线 根据 不 同 的 地 壳 K/Ca 比值 绘制 。 如 果 我 们 假定 花岗岩 总 体 是 
地 元 炊 融 ， 那 么 在 图 7-20 中 的 数据 意味 着 源 区 大 约 为 1 的 K/Ca 比值 。 然 而 ， 这 高 于 全 部 
地 学 的 大 多 数 估计 值 。 因 此 ， 更 可 能 的 解释 是 secs 值 通过 地 壳 最 可 熔 组 分 的 优先 提取 在 熔 
融 过 程 中 发 生 的 分 馏 。 对 成 岩 模 拟 这 些 限 制 的 使 用 表明 ，Ca 同位 素 作 为 壳 - 帐 混合 的 示 踪 
体 是 有 前 景 的 ， 并 在 未 来 可 能 发 现 更 多 的 用 途 。 
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SEE U 系 定年 


铀 和 针 误 变 系列 中 的 中 间 核 素 与 它们 的 母体 相 比 具 非 常 短 的 半衰期 ， 并 且 在 Pb 同位 
素 定年 法 中 通常 忽略 掉 。 然 而 ， 它 们 短 的 半衰期 使 得 这 些 核 素 可 用 于 由 放射 性 磋 法 太 老 以 
致 不 能 很 好 分 辨 和 长 半衰期 的 衰变 又 太 年 轻 也 不 能 很 好 分 辨 的 更 新 世 地 质 事件 的 定年 。U 
系 核 素 可 填充 这 定年 空 阶 〈 图 8-1) ， 测 定 类 似 于 它们 半衰期 的 年 龄 是 最 有 用 的 。 

使 它们 与 其 他 定年 法 分 开 的 U 系 核 素 的 显著 特征 是 放射 性 子 体 也 具有 放射 性 。 因 此 ， 
在 几 百 万 年 内 没有 扰动 的 含 铀 系统 中 , 在 U 和 Th 衰变 链 中 ， 在 连续 的 母体 与 子 体 间 建立 
起 “ 久 期 ”平衡 ， 因 此 ， 链 中 每 个 子 体 核 素 的 衰变 速率 (或 “ 活 度 ") 等 于 母体 的 聚变 速 
率 : 





THEE = Agno = Ain, = Àn = ANNN (8-1) 
式 中 : Ag. no 分 别 是 初始 母体 的 衰变 常数 和 原子 数 ; AL. n DANER— TF AR AY EE A 
数 和 原子 数 ， 依 此 类 推 。 它 遵守 每 一 个 核 素 的 丰 度 将 直接 与 它 的 半衰期 成 正比 〈 即 与 其 衰 
变 常 数 成 反比 )。 误 变 链 的 有 关 部 分 如 图 1-5 AN. 


“Th 衰变 系列 





4d 36d la 10a 100a 1000a 104a 10°a 10°a 
时 间 坐 标 ( 对 数 ) 


图 8-1 铀 系 三 个 训 变 链 内 不 同 核 素 应 用 的 定年 范围 图 解 
( 据 Potts, 1987) 





在 侵蚀 、 沉 积 、 熔 融 或 结晶 这 类 的 地 质 过程 中 ， 训 变 系列 中 的 不 同 核 素 由 于 它们 的 化 
学 性 质 或 它们 所 占 的 结构 位 置 的 变化 相互 可 分 饮 。 这 便 产 生 久 期 不 平衡 态 。 这 样 的 情况 可 
用 两 种 不 同 的 方式 用 作 年 代 学 工具 ， 分 别称 为 子 体 过 剩 与 子 体 不 足 定 年 法 。 

在 子 体 过 剩 法 中 ， 形 成 的 沉积 物 具 超 出 由 其 母体 核 索 丰 度 可 维持 水 平 的 过 量子 体 。 随 
着 时 间 ， 这 些 “ 没 有 支持 的 ” 子 体 误 变 返回 到 久 期 平衡 。 如 果 原 始 分 馏 能 测定 ， 那 么 ， 该 
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沉积 物 年 龄 可 由 过 剩 衰变 的 进程 而 计算 出 来 。 

在 子 体 不 足 法 中 ， 沉 积 物 形 成 过 程 中 的 化 学 分 馏 引 起 它 吸收 放射 性 的 母体 ,但 有 效 地 
没有 子 体 。 沉 积 物 的 年 龄 然后 就 可 通过 测定 子 体 的 增长 ， 直 到 其 直 度 达到 久 期 平衡 的 误差 
内 而 确定 下 来 。 得 用 高 精度 质谱 数据 ， 可 用 的 范围 可 高 达 7 个 半衰期 ， 但 其 他 因子 可 能 给 
定 下 限 。 表 8-1 总 结 了 一 些 较 重要 的 U 系 定年 法 。 





表 8-1 U 系 定年 方法 一 览 表 

















方法 测定 对 象 FEW (ka) | 应 用 范围 (ka) 应 用 实例 
THRE | 
2347 7.2381 2341] 衰变 245.0 < 1500 珊瑚 

230TH 230 Th 衰变 75.4 < 500 深海 沉积 速率 

31 Pg 3! Pa 衰变 J25 <200 深海 沉积 速率 

210Pb 210pb FEAR 0.022 <0.1 近代 沉积 
子 体 不 足 
230-_2341 230Th BB 75.4 <500 海洋 与 淡水 矶 酸 盐 宕 、 火 山内 
“Pa U 231 Pa 累积 32.5 < 200 海洋 与 淡水 碳酸 盐 岩 、 火 山崖 
226 Ra_2381] 226Ra 累积 1.6 <10 测试 ”Th 的 封闭 系统 行为 

( 据 Dickin，1995) 
BHF ka R 

一 、 2347] 


BEU 经 过 两 个 短 寿 命 的 中 间 体 吉 变 成 汪 CR 125) RU 和 具有 相同 的 化 
学 性 质 ， 可 认为 它们 在 地 质 过 程 中 不 分 馏 。 然 而 ，Cherdyntsev 等 (1965, 1969) 证 明 ， 
这 样 的 分 馏 确实 发 生 。 事 实 上 ， 天 然 水 表现 出 UA%3U 活 度 比 从 1 ( 久 期 平衡 ) 到 10 或 
更 大 的 值 的 相当 大 的 范围 (Osmond 等 ，1982)。Cherdyntsev 等 (1961) 将 这 些 分 馅 归结 
为 晶 格 的 辐射 损伤 ， 由 a 发射 与 母体 核 素 反 冲 所 引起 。 另 外 ， 放 射 性 衰变 可 将 ~“U 保留 在 
比 其 母体 更 可 溶 的 +6 价 态 (Rosholt 等 ，1963)。 这 些 过 程 一 起 使 得 两 个 非常 短 寿命 的 中 
间 体 优先 淋 失 ， 并 且 更 长 寿命 的 学 U 核 素 进入 地 下 水 ( 称 为 “ 热 原子 ”效应 )。 短 寿命 的 
核 素 在 它们 可 被 吸附 到 底层 前 具 非 常 高 的 概率 衰变 成 学 U， 并 且 人 所 U 本 身 在 表面 水 体 中 以 
可 溶解 的 UO3' 离子 是 稳定 的 ， 因 为 大 水 圈 中 一 般 都 是 氧化 条 件 。 

地 球 环境 中 的 各 种 风化 条 件 导致 淡水 系统 中 非常 不 同 的 人 UAU 活 度 比 。 然 而 ， 钢 
在 海水 中 长 的 汪 留 时 间 (>300 ka, Ku 等 ，1977) 维持 海水 UA“U 比值 在 罕 的 限度 
内 ， 对 应 于 活 度 比 1.14+0.03 (2c) (Goldberg 等 ，1974)。 海洋 中 铀 的 主要 沉淀 是 钙 质 
砚 酸 盐 ， 铀 与 其 共 沉 淀 。 在 浅水 中 以 海洋 有 机 物 形式 沉积 ， 而 在 深水 中 以 日 生 矿 物 的 形式 
( 即 通 过 直接 的 化 学 沉 尝 )。 沉 积 时 ， 继 承 海水 的 “ 子 体 过 剩 ” 特 征 ， 但 一 旦 孤立 ， 这 种 过 
剩 就 要 衰变 掉 直 到 重新 获得 与 母体 的 久 期 平衡 (图 8-2). BREDI UASU 分 馏 的 估计 
值 并 假定 随后 的 封闭 系统 行为 ,那么 此 系统 可 用 作 测 年 工具 下 到 它 返 回 到 久 期 平衡 的 分 析 
误差 内 。 
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图 8-2 ZUZ SU 活 度 比 对 时 间 图 解 
(ŒE Dickin, 1995) 
表示 与 海水 孤立 后 返回 到 久 期 平衡 ; 箭头 表示 在 年 龄 误差 上 典型 a 计数 误差 的 影响 


不 足 的 是 ， 该 方法 在 实际 应 用 中 遇 到 了 许多 问题 。 如 上 所 述 ， 在 淡水 中 见 到 的 不 同 的 
铀 同位 素 分 饮 排 除了 它 在 那里 的 应 用 。 另 外 ”深海 沉积 物 由 沉积 后 的 开放 系统 行为 《Ku， 
1965) 被 排除 掉 ， 而 软体 动物 壳 也 趋 于 沉积 后 吸收 铀 (Kaufman, 1971). PAM, WOT 
法 已 合理 、 成 功 地 应 用 到 珊瑚 的 测 年 中 (Thurber 4, 1965). 

HE U 的 衰变 可 用 基本 衰变 方程 615) 表示 了 BBR A ay 六 中 是 对 
原子 丰 度 推导 来 的 ， 对 于 活 度 也 是 一 样 的 (两 边 除 以 衰变 常数 ， 如 A U): 


n _ "0 -yx _ 
Co ae (8 — 2) 
A= Age ” (8 一 3) 
HT he 的 衰变 定年 碳酸 盐 样 品 〈 图 8-5)， 我 们 可 代入 方程 8-3) 得 到 
234T jx z 2347 x. e borat (8 _ 4) 
present initial 


式 中 :“z” 指 的 是 高 于 久 期 平衡 的 过 量 活 度 ; “initial” 指 的 是 沉积 时 的 活 度 。 

此 后 在 本 章 中 ， 所 有 的 核 素 量 将 以 活 度 形式 给 出 (除非 男 外 说 明 )。 然 而 ,绝对 活 度 
没有 活 度 比 测量 容易 ， 因 此 ， 方便 的 是 全 部 除 以 3U IE. PU present BE -I Unia 
相同 的 ， 因 此 : 

UF Un SU Ue “23 (8 — 5) 

因为 这 些 量 都 是 活 度 形式 ， 过 量 的 24U/Ae38U 活 度 比 等 于 总 活 度 比 减 1 (对 应 于 久 期 
Yt), Blt: 


2381] 2381 initial 
因此 ， 如 果 我 们 假定 样品 的 初始 活 度 比 由 现今 的 海水 给 出 ， 通 过 测定 现今 活 度 比 束 可 
简单 地 计算 出 珊瑚 的 年 龄 。Chen 等 (1986) 证 明 ， 太 平 洋 和 大 西洋 的 现代 海水 具 均 一 的 
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234 total 234 total 
aE eo 
present 


U 活 度 ， 其 值 分 别 为 1.143 和 1.144。 假 定海 水 中 铀 的 滞留 时 间 > 300 ka (Ku 等 ， 
1977)， 这 便 使 我 们 更 加 预期 在 该 方法 1.2 Ma 理论 范围 内 ， 活 度 比 应 已 接近 此 值 。 

不 足 的 是 ， 过 去 a 计数 大 的 分 析 误 差 (通常 >2%) PRAT OU 法 的 应 用 性 。 例 如 ， 
600 ka 上 2% 的 测定 误差 导致 大 约 +350/ 一 150 ka 的 误差 (图 8-2)。 因 此 ，234U 法 被 更 精 
确 的 20Th 不 足 法 所 取代 (在 后 一 方法 500 ka 的 范围 内 )， 而 超出 此 范围 ，”34U 法 本 身 是 
不 能 用 的 。 

随 着 质谱 分 析 的 出 现 ，220Th 不 足 法 在 500 ka 以 下 保持 更 加 有 效 ， 但 24U 法 以 容许 的 
精度 具 测 到 Ma 前 的 可 能 性 。 例 如 ，IMoore 等 (1990) 得 到 离 Maui (夏威夷 群岛 ) 的 浸 
没 的 珊瑚 台地 的 单一 一 U 年 龄 730+ 13 ka， 他 们 声称 ， 与 该 台地 由 已 见 不 到 的 Haleakala 
火山 的 沉降 速率 计算 出 的 年 龄 相 一 致 。 

Ludwig 等 (1991) 更 详细 地 研究 了 离 夏威夷 西北 沉没 珊瑚 台地 。 人 党 年 龄 与 台地 深 
度 的 对 比 导 出 了 过 去 500 ka 接近 直线 的 沉降 曲线 ， 速 率 为 2.6 mma (图 8-3)。 在 图 8-3 
所 表示 的 沉降 曲线 上 的 小 的 波动 代表 了 计算 的 海口 海平 面 波动 影响 。 这 些 由 周期 性 中 性 化 
沉降 (产生 海平 面 “ 台 ”) 引起 珊瑚 台地 的 发 展 并 且 然 后 加 剧 沉 降 淹 没 珊瑚 。 
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图 8-3 夏威夷 西北 珊瑚 台地 深度 对 4U 质谱 年 龄 图 解 
(ii Ludwig 等 ，1991) 
表现 出 对 冷却 沉降 曲线 的 良好 拟 合 (由 海 日 变化 调节 ) 


8-3 中 数据 点 对 线性 沉降 模式 的 良好 拟 合 提供 了 他 UAWU 定年 法 可 靠 性 的 证 据 ， 
包 插 丙 瑚 中 铀 系统 的 封闭 性 假设 。 这 是 因为 水 下 珊瑚 系统 的 良好 保存 。 相 反 ， 齐 到 过 淡水 
浸 滤 过 的 珊瑚 非常 易 处 于 开放 系统 行为 。 例 如 ，Bard 和 (1991) 发 现在 Lamont Doherty, 
由 230Th 定 过 年 的 超过 50 ka 的 许多 珊瑚 标本 已 计算 出 初始 汪 U 活 度 高 于 海水 的 1.14 之 值 
(图 8-4)。 这 些 珊瑚 来 自 Barbados 岛 上 的 上 升 台地 ， 随 着 时 间 它 们 经 历 了 滔 的 构造 抬升 。 

因为 来 自 夏威夷 的 证 据 也 与 海水 中 和 恒定 的 ~U 活 度 一 致 (至少 在 过 去 500 ka), A 
Bard 等 发 现 的 高 的 视 初 始 比 值 必定 是 因为 铀 的 开放 系统 行为 。 不 足 的 是 ， 空 气 中 铀 的 再 
分 布 也 将 影响 由 这 些 样 品 计 算 的 JTh 年 龄 。 例 如 ， 图 8-4 中 具 528 ka 视 年 龄 的 样品 来 自 
Barbados 岛 的 一 较 低 台地 ， 因 此 ， 必 定 比 表面 年 龄 为 230 ka 和 418 ka 的 样品 年 轻 。 

二 、 230Th 

77K Fl An AE Fe BH SE 8 A Eo, ALE ras, A Te) a PB BY HBR Ze 
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图 8-4 Barbados WA 6 H PAUL SU Bae Te Tit EH A? Th 年 龄 图 解 
(He Bard , 1991) 


面 的 氧化 环境 中 以 可 溶性 的 UG SARE, Alte, EER SRK BR SI A A 
la], WR, ta FRNA RY eT, HERAK ELSE BB a) (如 在 海 
洋 中 大 约 350 a, Goldberg #, 1962). 

U 和 Th 的 不 同行 为 在 不 同类 型 沉积 物 形 成 过 程 中 引起 它们 之 间 的 分 饮 ， 导 致 系统 离 
开 久 期 平衡 。 如 上 所 述 ， 在 海水 中 全 口 通过 两 个 短 寿 命中 间 体 训 变 到 24Us。 它 随后 即 训 变 
成 “Th,， 但 后 者 几乎 直接 吸附 于 沉积 物 表 面 。 此 过 程 持 续 富 集 人 Th 于 沉积 物 表面 。 因 
为 ， 相 对 于 它 的 母体 (“~“U) 优先 富 集 在 沉积 物 表面 , /Th 处 于 “无 支持 ”并 脱离 久 期 
平衡 。 然 而 ， 在 从 水 体 界面 隔离 后 ， 这 种 无 支持 的 个 Th 开始 衰变 返回 到 与 其 母体 的 久 期 
平衡 。 因 此 ， 该 法 可 用 于 沉积 作用 的 定年 。 

在 Piggot 和 Urry (1939, 1942) 对 沉积 物 定年 的 早期 研究 中 ，“"Th 的 活 度 用 其 短 寿 
MAITIE Ra 来 监测 ， 它 与 人 Th 在 仅仅 10 ka 左右 后 与 Th 达到 久 期 平衡 。 然 而 ， 
Kroll (1954) 说 明 这 种 方法 存在 问题 ， 由 于 在 沉积 物 系统 中 Ra 比 Th 具有 更 大 的 活动 性 。 
这 个 问题 由 a 计数 的 发 展 得 以 克服 ， 它 可 直接 测定 人 Th 衰变 (lssac 等 ，1953)。 

碎 导 颗粒 上 针 的 吸附 比 铀 的 吸附 有 效 得 多 ， 以 致 对 于 年 轻 的 沉积 物 铀 支持 的 组 分 CBD 
久 期 平衡 中 的 组 分 ) 可 有 效 忽略 。 换 句 话说 就 是 


下 人 Pioal (8 T 7) 
AE, H fie) BELEK) 5p 8 E aaa a 
1 “Thinitiale Aaa (8 E 8) 


因为 ”Th 过 剩 法 用 于 人 研究 沉积 作用 ， 方 便 的 是 将 t 表示 为 沉积 物 的 深度 ，D，( 在 一 
宕 心中 ) 和 沉积 速率 ，R 的 关系 : 


t = D/R (8 — 9) 
如 果 我 们 将 此 代入 方程 (8-8), FFA PRE ANTE, 1458 
m The) = In( Thj) = D(àz9/R) (8 = 10) 
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这 对 应 于 一 条 直线 方程 : 
y=c- am (8 — 11) 
因此 ， 如 果 现 今 气 Th 活 度 的 自然 对 数 对 岩心 的 深度 作 图 ， 由 斜率 (图 8-5 中 的 实 线 ) 
的 倒数 可 获得 沉积 速率 : 


D 
R =~ ho aT, — Th, (8 — 12) 


尽管 接近 沉积 物 表 面 的 U SAPO Th 的 影响 可 以 和 忽略， 但 这 种 组 分 当 系 统 随 着 埋藏 
深度 的 增加 接近 久 期 平衡 其 重要 性 逐渐 增加 (图 8-5 中 的 虚线 )。U 支持 的 Th 存在 两 个 
可 能 来 源 。 雁 导 颗 粒 预期 含有 与 学 U MU 处 于 久 期 平衡 的 Th， 即 使 在 沉积 物 表 面 。 
相反 ， 像 方解石 这 类 的 自生 矿物 在 沉积 物 表 面 预 期 不 含 ”了 Th， 但 随 着 深度 发 展 成 逐渐 增 
加 的 所 Th 活 度 ， 直 到 与 铀 总 量 达到 久 期 平衡 。 
对 久 期 平衡 中 的 组 分 ， 通常 采用 两 步 校正 YTh 沉积 物 活 度 。 首 先 ， 由 矿物 分 离 将 碳 
酸 盐 部 分 去 除 ， 然 后 通过 从 总 的 20Th 活 度 中 减 去 24U 活 度 (与 20Th 处 于 久 期 平衡 ) 计 
算出 总 粘土 部 分 中 的 过 剩 汪 Th 活 度 (如 Ku, 1976). 
UT = ETT iets _ 2347 J (8 = 13) 


a’ Th) ../(dpm i g7 ) 





loga(?°Th)(dpm- g”) 


200 400 600 800 1000 1200 





深度 “0 100 200 300 
岩心 中 的 深度 /cm 
图 8-5 Th TERE (每 分 钟 每 克 衰变 数 ) 
的 对 数 对 深度 图 解 
( 据 Dickin，1995) 
说 明了 由 恒定 沉积 速率 形成 的 岩心 所 预期 的 行为 ; 
实 线 为 年 轻 沉 积 物 ;， 虚线 为 老 的 沉积 物 


以 此 方法 校正 的 《过 剩 ) 所 测 活 度 代入 上 面 的 方程 (8 一 10) 和 “(8 一 12) 来 确定 沉积 
速率 。 因 为 海洋 中 Th 的 浓度 预期 全 部 时 间 内 恒定 ， 并 且 吸 附 过 程 预期 具 恒 定 的 效率 ， 


图 8-6 THIER (a), 2 Pa 过 剩 活 度 
(b) 对 沉积 物 岩 心 深度 图 解 
( 据 Ku，1976) 
得 到 平均 沉积 速率 的 两 个 独立 估计 
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RES eo Th 浓度 应 是 恒定 的 。 如 果 总 沉积 速率 (R) ER RSE, MAER 
的 “Th 活 度 将 作为 与 对 数 函 数 随 深度 而 减 小 。 图 8-6 (a) 表示 了 拟 合 此 模式 来 自 加 勒 比 
海 岩 心 的 数据 (Ku，1976) ， 得 到 一 线性 拟 合 〈 活 度 对 数 对 座 度 )。 过 去 300 ka 回归 线 斜 
率 得 到 25 土 1 mm/ka 的 沉积 速率 。 不 足 的 是 ,不 是 所 有 岩心 都 产生 这 样 的 线性 结果 。 
此 ， 为 了 改进 定年 信和 度 ， 男 一 些 U 系 方法 已 被 应 用 。 其 中 之 一 就 是 下 面 要 讨论 的 Pa 法 
(图 8-6 (b)). 

三 、231pa 

DU 经 过 短 寿 命 的 中 间 体 全!Th 误 变 到 汪 ' Pa。 镁 的 化 学 性 质 类 似 于 针 ， 因 为 它 优先 吸 
附 于 粘 士 矿物 的 表面 。 因 此 ，” Pa HEAT SS Th 法 测定 沉积 速率 。 然 而 ， 相 对 于 
BU PU 低 得 多 的 丰 度 及 ”Pa 短 得 多 的 半衰期 (34.3 ka) 会 导致 更 大 的 分 析 误 差 。 因 
此 ， 该 方法 最 多 用 于 对 Th 数据 一 致 性 测试 ， 以 检查 封闭 系统 条 件 (如 图 8-6 (b))。 

四 、230Th-232Th 

Picciotto 和 Wilgain (1954) 指出 ， 在 利用 ”YTh 绝对 活 度 法 中 的 缺点 是 要 求 假设 这 种 
物质 〈 每 一 沉积 物质 量 ) 恒定 的 沉积 速率 ， 要 核实 是 困难 的 。 为 避免 此 问题 ， 这 些 作者 提 
出 使 用 ”Th 作为 参考 同位 素 将 吸附 Th 不 同 的 绝对 值 标准 化 。 他 们 根据 Th 和 “Th 
(t12=14 Ga) 化 学 上 的 一 致 性 证 明了 这 种 方法 。 因 此 ， 它 们 必定 以 同样 的 速率 从 海水 移 
出 。 因 为 ”Th 有 这 样 长 的 半衰期 ， 在 “Tth 的 测 年 范围 内 它 没 有 明显 的 衰变 。 因 此 ， 如 果 
我 们 假定 沉积 物 表 面 初始 ThA “Th 活 度 比 在 所 有 时 间 任 何 地 点 保持 恒定 ， 用 “Th 除 以 
方程 (8-8) 的 两 边 ( 这 里 x 指 的 是 过 剩 活 度 访 











Th E BOTHE h E 
| ast. Ny 7 | call Bi ye i (8 14) 
将 此 应 用 到 活 度 对 深度 图 上 , AATRE 
a E 230TH a a 
nl BTh ). = in| 232-7, ) -Dp (8 — 15) 
Picciotto 和 Wilgain 指出 ， 利 用 此 法 沉积 物 中 所 有 的 外 必须 有 效 地 已 化 学 沉积 ， 并 且 
不 是 碎 悄 物 。 然 而 ， 深 海 沉 积 物 中 总 YTh 的 预算 30% 或 更 多 通常 在 碎 届 相 中 (Goldberg 


等 ，1962)。 结 果 ，Ku (1972) WA, RTh 相 除 的 效应 非常 类 似 于 在 分 析 样 品 中 由 
非 碳酸 盐 部 分 〈 即 碎 导 ) 相 除 。 如 果 沉 积 物 中 的 碎 导 部 分 恒定 ， 那 么 这 并 不 引起 问题 。 但 
是 ， 如 果 其 随 深度 变化 ， 那 么 这 将 扰动 初始 的 人 Th Th 比值 并 导致 错误 的 年 龄 与 沉积 
速率 。 此 问题 用 来 自 大 西洋 中 准 岩 心 的 数据 表示 ， 如 图 8-7。 汪 Th 和 Th 图 (图 8-7 (a)) 
得 到 12 om VR CATS AP eR) 的 年 龄 比 简 单 的 了 Th 图 更 不 一 致 于 27 ka 的 “C 年龄 (图 8-7 
(b))。 
为 了 减少 碎 导 组 分 对 20ThAs2Th 年 龄 的 扰动 效应 ，Goldberg 和 Koide (1962) 使 用 自 
后 矿 物 方法 ， 并 用 热 盐 酸 从 碎 悄 组 分 中 淋 去 吸附 的 Th。 这 也 导致 他 们 对 U 支持 的 Th 
采用 不 同 的 校正 。 根 据 无 碎 恨 ”Th 组 分 被 淋 滤 的 假设 ， 他 们 排除 了 久 期 平衡 中 组 分 。 取 
而 代 之 ， 他 们 校正 自生 (碳酸 盐 ) 组 分 中 的 U 支持 的 Th， 预 期 它 随 时 间 增 长 。 这 就 相 
当 于 30Th 子 体 不 足 法 。 如 果 假 定 中 间 母 体 CU) 与 党 U 处 于 平衡 (近似 )， 那 么 U 支 
持 的 Th 的 增长 由 方程 (8-25) A. KIEA AOT 活 度 中 减 去 确定 过 剩 ” Th: 
230 Thaens = Thora 一 238U(1 — ce-?2aof) (8 — 16) 
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4.3mm/ka 


aC’ Th)../(dpm -g"') 





0 20 40 60 0 20 40 60 
岩心 中 的 深度 /cm 宕 心中 的 深度 /cm 


图 8-7 XA ZEP15 Ab (ABER) 的 Th 同位素 结 
( 据 Ku, 1976) 
(a) Th” Tht; (b) 简单 所 Th 法 解释 沉积 历史 


Ku (1976) 指出 这 种 方法 也 有 缺点 ， 因 为 事实 上 在 酸 淋 洗 过 程 中 从 雁 习 相 中 一 些 钙 
ime So 

五 、 231Pa-20Th 

镁 和 和 针 化 学 上 的 类 似 性 促使 Sackett (1960) 和 Rosholt (1961) 提出 将 它们 联合 起 
来 使 用 作为 定年 工具 。 三 个 因素 表明 ， 吸 附 的 初始 ThAYTh 活 度 比 应 是 恒定 的 (11)， 
由 两 同位 素 的 产生 比 定义 : 在 海水 中 它们 母体 的 同位 素 比 是 相当 恒定 的 CP Pa 和 Th 
定年 一 致 性 所 说 明 ); 与 它们 的 半衰期 相 比 ， 两 者 都 被 迅速 吸附 ; 并 且 河 流 携带 的 二 Pa 和 
230Th 的 直接 贡献 可 以 忽略 (Scott，1968)。 这 种 情况 下 ， 方程 (8-8) 可 由 相应 的 镁 方 
程 相 除 ， 得 到 





假定 碎 屠 相 中 U 支持 组 分 处 于 久 期 平 ， 过 剩 ~1Pa 和 "Th 定义 为 
ees et eget (8 一 18) 
ST cscs = Th _ 234 U ( g 一 19) 


方程 (8-17) 通过 假定 初始 比值 为 11， 然 后 就 可 解 。Sackett (1960) 和 Rosholt 等 
(1961) 证 实 了 此 假设 , 但 随后 的 工作 在 沉积 物 表 面 得 到 各 种 过 量 的 他 ThA!1Pa 活 度 比 。 
沉积 物 常 具 比 11 高 得 多 的 视 比 〈Sackett，1964) ， 而 锰 结 核 可 具 低 于 11 的 比值 (Sackett， 
1966)。 因 此 ， 可 得 出 结论 ,在 沉积 过 程 中 所 Pa 和 ”Th 之 间 的 各 种 分 饮 使 此 方法 不 可 用 。 
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A, PTh 沉积 地 层 学 

考虑 到 上 述 困 难 ， 可 得 出 结论 : 对 于 所 涉及 到 的 绝对 定年 ， 所 有 230Th 法 应 被 认为 是 
FERK. RMT, °° Th 数据 对 第 四 纪 沉 积 物 地 层 的 对 比 可 能 是 一 种 有 力 的 工具 。 此 应 用 
的 实例 之 一 是 由 Scholten 等 (1990) 对 来 自 近 Jan Mayen 的 挪威 海 5 m 岩心 的 研究 (图 8-8)。 
拟 合 平均 衰变 曲线 的 过 剩 邱 Th 活 度 数据 对 应 于 沉积 速率 1.9 cmka, 5 h AA ES 
算出 的 1.6 cm/ka 合理 吻合 。 然 而 ,数据 表现 出 至 加 在 平均 训 变 曲线 上 大 的 短期 变化 。 


aC’Th),./(dpm«¢7) 





深度 /m 


图 8-8 一 Th 过 剩 活 度 〈 对 数 坐 标 ) 对 挪威 海 23059 岩心 深度 图 解 
( 据 Scholten 等 ，1990 ) 
回归 线 指示 平均 沉积 速率 


传统 上 ， 此 类 变化 一 直 归结 为 沉积 速率 

的 变化 。 然 而 ， 对 于 岩心 23059 的 某 些 段 很 
清楚 ， 不 可 能 是 这 样 ， 它 形成 了 过 剩 活 度 对 ， 三 
REWER R. H TEAR AE -Fo 
E 








= 
D 


p= 
I 


W, Scholten 等 校正 (利用 平均 衰变 曲线 ) 

了 和 目 埋藏 以 来 的 放射 衰变 数据 ， 然 后 将 这 些 

初始 (过剩 ) ?Th 浓度 比 上 Th 以 校正 不 

同 的 碳酸 盐 含 量 。 最 终 值 表现 出 随 深 度 与 2 Hsi s | 7 | 8 

6 BO 相关 的 变化 (图 8-9)。Scholten 等 将 。 ”3 中 

这 些 变化 归结 为 对 3°Th 沉积 速率 的 气候 因 a 

子 影 响 。 气 候 变化 影响 浮游 生物 的 生产 力 并 ”对 

进而 影 啊 沉 积 有 机 质 的 量 。 多 
生物 成 因 组 分 的 通 量 被 Mangini 和 Di- 4.5 

ester-Haas (1983) 认为 控制 着 南非 西北 以 0 I 2 3 4 5 

远 的 放射 性 核 素 的 下 沉 通 量 ， 并 因此 造成 沉 

积 物 知心 中 ”Th 活 度 的 变化 。 因 此 ， 图 8-9 23059 岩心 中 过 剩 初始 20ThATh 5 

Scholten 等 认为 ， 同 位 素 2 与 6 阶段 (图 8- 6 18O 的 深度 依赖 性 对 比 

9) 中 低 的 初始 过 量 人 0ThA3Th 水 平 是 由 于 ( 据 Scholten 等 ，1990) 

在 这 些 冷 期 期 间 生 物 古 生 产 力 的 广泛 减 小 所 ”数字 间 太 是 依据 xO 地 层 学 的 阶段 ; 阶段 1 和 5 代 

致 。 这 便 有 海洋 系统 中 不 同 地 点 20Th 变化 Caen aera 
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对 比 的 机 会 。 类 似 的 结果 也 可 由 使 用 !Pa/ 
Th 活 度 比 得 到 (Kumar 等 ，1993)， 及 使 
用 和 宇宙 成 因 ""Be。 
t., "Ph 
EU 衰变 链 内 ，“?Ra 的 子 体 产物 是 气 
体 一 Rn。 它 从 全 部 大 陆 表面 逃 进 大 气 圈 。 然 
mM, “Rn 只 有 仅 3 天 的 半衰期 ， 随 后 由 半 误 
期 几 分 钟 到 几 秒 钟 的 四 个 中 间 体 最 终 得 到 长 
寿命 的 ?Pb。 在 主体 以 降雨 形式 返回 到 地 面 
前 ， 估 计 在 上 层 大 气 层 中 保留 几 天 。 随 后 无 
支持 的 0Pb 以 半衰期 22.3a Et, 7O Pb 
的 使 用 首先 由 Goldberg (1963) 提出 作为 雪 
堆积 定年 的 工具 。 然 而 ， 它 也 能 用 于 非常 近 
的 淡水 和 海洋 沉积 物 的 定年 (Krishnaswamy 
等 ，1971; Koide 等 ，1972 ) ， 因 为 所 Pb 在 吸 
附 到 沉积 物 之 前 仅 有 1 年 或 2 年 的 水 体 汝 留 
时 间 。 
py “ 如 果 在 新 降 的 雪 或 沉积 物 中 ， 江 Pb 在 一 
给 定 地 区 随时 间 基 本 保持 恒定 〈 孔 期 )， 那 么 
图 8-10 Santa Monica 盆地 近代 沉积 物 系统 行为 完全 与 30Th 过 剩 法 相同 。 然 后 ， 我 


a(?!’Pb),./(dpm-g°J 





中 0Pb 活 度 对 深度 图 解 们 就 能 使 用 现今 地 表 “"Pb 活 度 确定 初始 的 
( 据 Bruland 等 ，1974) 210pb, 并 解 出 埋藏 的 冰 或 沉积 物 样品 的 年 龄 。 
A A 3 y $7226, ids - 
实心 符号 为 20Pb AIE, aA Ra 支持 部 分 ; 210Pb £ 20pp e= L8 — 20) 


FE SAA RO Ph 


与 30Th 法 相同 ， 如 果 我 们 将 “Pb 活 度 
的 对 数 对 深度 作 图 ， 和 斜率 便 得 到 沉积 速率 。 该 方法 的 首次 使 用 是 用 于 雪 年 代 学 (Crozaz 
等 ，1964)。 计 算 的 南极 雪 沉 积 速率 (相当 于 水 ) 6 土 1 mat “kee” MEK RE 
良好 对 比 。 
210Pb 的 短 半衰期 使 其 理想 地 适 于 历史 年 代 沉 积 物 的 定年 。 例 如 ， 该 方法 已 成 为 研究 
海岸 水 及 湖泊 重金 属 污染 的 重要 工具 。Bruland 等 (1974) 在 研究 远离 洛杉矶 的 Santa 
Monica 盆地 的 金属 污染 中 使 用 了 该 方法 。 总 ”Pb 活 度 的 对 数 对 深度 图 解 (图 8-10) FER 
的 深度 得 到 线性 拟 合 ， 但 在 大 约 8 cm 深 处 ， 由 于 “YRa 支持 的 Pb 的 影响 ,数据 很 快 变 
平 。 然 而 ， 为 了 计算 过 剩 20Pb 活 度 可 通过 减 去 “Ra 的 活 度 校正 此 影 啊 : 
和 (8 - 21) 
当 数 据 以 这 种 形式 作 图 时 ， 该 法 的 可 用 范围 拓展 到 大 约 130a。 对 于 Santa Monica #% 
地 ， 校 正 的 (过剩 的 ) 20Pb 数据 得 到 0.7 mma 的 沉积 速率 (图 8-10). 
210Pb 法 特别 适用 的 是 沉积 物 的 人 类 污染 研究 。Shirahata 等 (1980) 将 此 法 应 用 到 遥 
远 的 Yosemite 国立 公园 内 的 出 下 池塘 ， 为 了 估计 来 自 汽车 排 气 Pb 区 域 降尘 。 由 Pb 数 
据 计 算出 0.6 mma 的 沉积 速率 (图 8-11)。 沉 积 物 生物 扰动 作用 被 排除 ， 因 为 所 有 原子 
弹 产 生 的 放射 性 核 素 保存 在 沉积 物 表面 的 大 约 2 cm 内 。 沉 积 物 中 的 总 Pb 浓度 在 过 去 100 
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0 ] 2 4 5 6 


深度 /cm 
图 8-11 加利福尼亚 Yosemite 国立 公园 内 山下 池塘 中 的 :Pb 过 剩 活 度 对 深度 图 解 
(48 Shirahata 等 ，1980) 


年 发 现 增加 了 4 倍 ， 并 且 这 种 变化 伴随 着 ?PbA0Pb 比值 从 1.15 的 当地 自然 值 到 外 来 的 
1.2。 后 者 是 典型 的 在 美国 用 于 制造 含 铅 汽油 〈 在 停 用 前 ) 的 矿石 错 源 。 

尽管 Pb 法 取得 了 成 功 ， 在 解释 数据 时 必须 慎重 。 因 为 更 近 研 究 (Santschi 等 ， 
1983; Benoit 和 Hemond, 1991) EEH, 7!°Pb 可 从 沉积 颗粒 表面 进 信 到 沉 物 的 孔隙 水 再 
活化 ， 并 因此 进入 到 上 覆 水 柱 中 。Beancit 和 Hemond 由 理论 模拟 证 明 ， 所 Pb 的 再 分 布 可 
由 孔隙 水 的 扩散 出 现 ， 而 无 需 颗 粒 重 熔 。 


Boh FARBER 


一 、 230Th 

上 述 的 儿 吸 附 于 粘土 矿物 的 趋向 导致 在 底层 水 中 低 的 Th 含量 ， 与 其 中 等 的 U 含量 相 
反 。 因 此 ， 当 生物 成 因 或 自生 方解石 形成 ， 它 便 倾 向 于 明显 含 U On x10), 但 Th 可 和 忽 
略 。 这 便 导 致 相对 于 其 母体 34U，20Th 强烈 不 足 。 随 后 个 Th 的 再 产生 便 能 用 作 测 年 工 
H, 

该 方法 早 在 1926 年 由 Khlapin 首次 应 用 ， 他 使 用 得 寿命 的 所 Ra SEU EO Th 的 活 度 。 
Khlapin 假定 ， 由 方解石 吸收 的 24U 母体 本 身 与 汉 U 处 于 和 久 期 平衡 ， 并 且 Th 的 吸收 可 忽 
略 不 计 。 在 这 些 条 件 下 ， 我 们 便 能 处 理由 24U 产生 54Th， 就 像 其 直接 来 自 于 全 U。 为 了 
计算 净 2320Th 积累 ， 我 们 必须 减 去 已 训 变 成 ”Ra 的 部 分 。 代 入 相关 的 Bateman 方程 (1 ~ 
13)， 经 过 时 间 上 后 的 Th FE (不 是 活 度 ) 由 下 式 给 出 : 








n230Th = = : n> 8U (e~? = e *20! ) (8 _ 22) 
À 230 一 A238 
st FRE, (Ae EI RL Ae E RUO FRE :: 
20TH A 238 Se ado hs 
= p 233) 一 3 8 — 23 
A 230 A230 T A238 A238 L 0 ( ) 
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现在 消去 238 并 且 两 边 乘 以 1230: 


2307, = A230, 2381] (6 18 — ght) (8 — 24) 
A230 一 A238 


Rm, AA SU 相对 于 其 他 核 素 具 非常 长 的 半衰期 ， 它 的 活 度 在 全 部 时 间 内 是 有 效 
恒定 的 。 因此 ， iO 可 由 从 TU 近似 ， e “zs! 近似 为 L # H. À 230 7 )238 近 似 等 于 人 230， 消 
挥 它 得 到 











Th = YU(l — e7?" ) (8 = 25) 
最 后 ， 全 部 除 以 ”U 得 到 可 用 于 定年 的 衰变 方程 : 
230TH 
238TJ 一 [= 6 30 (8 — 26) 


然而 ， 上 面 说 过 ， 在 天 然 水 中 党 WU 和 3U 极 少 处 于 久 期 平衡 。 这 引信 了 衰变 方程 的 
FRE, HHA KIRU 对 ”Th 额外 贡献 直到 后 者 训 变 掉 。 由 过 剩 24U (x) 产生 的 
20TH 由 类 似 于 方程 (8-24) 给 出 : 


A 
230 Th 40 _. Ce A 一 e 42304) (8 一 27) 
A230 一 Ar34 


HERU AED EH U 的 比值 测定 。 因 此 ， 方 程 (8.27) MARU 活 
度 相 除 。 由 于 它 长 的 半衰期 ， 全 部 时 间 内 有 效 恒定 ， 这 样 现在 和 初始 人”U 活 度 是 可 互 换 
的 : 























“220 了 Th JR ~ À 230 F AS: a A oY = 
(ap) 4230 一 À234 (zag) ( de if | GB ~ 28) 
但 是 过 剩 活 度 比 等 于 总 活 度 比 减 1 (对 应 于 久 期 平衡 )。 因 此 : 
Tay A230 HE) | \ ) J 
| = 。 < $ We fy be EEM | (8 — 29) 
8U A239 一 Azza “Ui 
为 了 将 初始 UA3U 活 度 转换 成 现今 测定 的 活 度 (P), 将 方程 (8 一 6) 代 和 人 此 方程 : 
2 加 A230 ei) _ i (a Pina" =g m] 7 
Ei = A (=u), | e~ ^a! om) 
但 是 最 后 一 项 简化 得 到 
ar) porn (z) | id 
= Uo, —-1li-(l-e 230 234/ 7 ) (8 — 31) 
| aaa A230 一 A234 8U jp 
Boa, WMA Be eRe U 产生 的 人 Th (方程 (8-26) 和 (8 一 31))， 我们 得 到 
“Th = 一 1， o Ào U sti aa ga al _ 
38 CO a T rea Ey 1| (1 — e ”20 23477) (8— 32) 


此 方程 可 直接 用 来 解 出 年 龄 ， 但 各 项 乘 以 UA”“U， 并 重 排 已 成 为 常规 程序 。 这 样 


HTh_ 1 一 e îm A230 Ji- 1 

2347 J 234 U ZBY À 230 ie, À 234 2347 J PBT 

该 方程 由 Kaufman 和 Broecker (1965) 制 成 了 等 时 线 图 (图 8-12), Xf" UA SU = 1 

(入 期 平衡 ) 的 校正 线 有 效 地 得 到 依据 内 建 的 Th 的 年 龄 ， 而 近 垂 直线 用 于 非 平衡 U 同 

位 素 成 分 的 校正 。 如 图 所 抑 ， 这 种 校正 不 必要 求 样 品 小 于 大 约 30 kao OTH 法 最 大 的 定年 
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| (1 — @ ‘4230 ~ 4234)7 ) (8 — 33) 


一 | 





0.6 . 
aoThyyal023U) 
图 8-12 所 UAU- ThAU 等 时 线 图 解 
( 据 Kaufman 和 Broecker, 1965) 


范围 由 a 计数 大 约 为 300 ka, 但 由 质谱 计 可 延长 到 超过 400 ka。 
= 231Pa 
FE WRI Eh a PO Pa 的 内 建 可 以 类 似 于 20Th 用 作 定 年 工具 。 因 为 31Th 仅 26 小 时 的 短 
FEW, BREM Pa 的 直接 母体 总 与 它 的 母体 CSU) 处 于 平衡 。 因 此 ， 年 龄 关系 类 似 于 
“Th 内 建 的 方程 (8-26) 的 简单 形式 : 
231 Pa 7 ap / 
235TJ 一 1 se 2 
SERRE, Pa IERE M R EE AA m SO er Aco Th FEM ZE Bb, U 
的 活 度 可 由 测量 党 U AE, AAUP U 活 度 比 在 大 多 数 物质 中 恒定 于 21.7。 然 
而 ， 这 说 明了 “!Pa 积累 法 的 主要 缺点 。 因 为 全 U KU 具 如 此 低 得 多 的 丰 度 ，”31Pa 或 其 
子 体 测量 的 计数 率 将 比 YTh 低 20 倍 。 因 为 计数 统计 是 U 系 定年 中 的 主要 误差 源 ，“?Th 
法 在 实践 中 远 远 优 于 “!Pa。””Th 和 Pa 定年 方程 (8-33) 和 “(8 一 34) 可 结合 成 一 个 
(Ivanovich，1982b)。 然 而 ， 在 此 看 起 来 并 不 存在 什么 优点 ， 因 为 没有 得 到 简化 。241Pa 法 
的 主要 应 用 是 对 “Th 定年 作为 一 致 性 证 明 ， 并 且 这 能 最 简单 地 独立 地 使 用 两 个 方法 得 到 。 
Lalou & (1993) 采用 这 种 方法 对 洋 中 状 热 液 沉 积 物 进行 定年 。 





(8 — 34) 
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第 九重 ”和 发 变 径 迹 测 年 


3U 的 自发 裂变 释放 出 大 约 20MeV 的 能 量 ， 其 中 大 多 数 作为 动能 转化 成 两 个 产物 核 
Ro EMERI EFRA? xm， 留 下 穿 过 介质 大 约 15 pm RI a REH 
径 迹 最 初 见 于 云 室 和 感光 胶片 中 。 随 后 ，Silk 和 Barnes (1959) 在 白云 母 中 通过 在 反应 堆 
中 照射 镀 铀 薄片 产生 人 工 径 迹 ， 得 到 的 寿 片 径 迹 在 电子 显微镜 高 倍 放 大 下 观察 。 

“裂变 径 迹 ”(Fleischer 等 ,1964) 仅 发 现 于 绝缘 物质 中 。Fleischer 等 (1965a) 提 出 带电 裂 
变 碎片 的 路 径 ,通过 剥夺 电子 引起 治 其 路 径 原 子 的 离子 化 (图 9-1(a))。 那 么 正 电离 子 相 互 
排斥 ,产生 无 序 结构 的 圆柱 体 带 (图 9-1(b))。 接 着 ,这 引起 周围 基质 的 松弛 应 力 。 这 便 是 
实际 在 电子 显微镜 下 所 见 到 的 100A(10nm) 宽 的 最 后 应 变 带 (图 9-1(c))。 导 体 是 因为 在 它 
们 的 晶体 结构 中 自由 电子 运动 使 带电 损伤 带 中 性 化 而 不 表现 出 裂变 径 迹 。 





(a) 离 子 化 (b) 静 电 移 位 (c) 松 弛 和 弹性 应 变 








Cae, Oe 0 OQ 
O o Oo 0 O QoQ oD 
6 O OGM © oO 





图 9-1 faa A PAS Aue Ite BA 
(48; Fleischer 4, 1975) 


产生 径 迹 的 能 力 取 决 于 离子 化 粒子 的 质量 和 介质 密度 。 在 白云 母 中 ， 由 照 册 能 产生 径 
迹 的 最 低 质 量 的 粒子 大 约 为 30 个 原子 质量 单位 (a.m.u.)。 质 量 分 别 为 大 约 90a.m.u. 和 
135a.m.u. 的 裂变 碎片 很 好 地 位 于 此 门限 之 上 上， 因此， 它们 总 产生 径 迹 。 为 一 方面 ，a 将 
子 ， 铀 衰变 的 主要 产物 目前 低 于 能 产生 径 迹 的 临界 质量 。 它 们 也 不 能 引起 径 迹 擦 除 
(Fleischer 等 ，1965b)。 

Price 和 Walker (1962a) 说 明 ， 当 照射 物 被 摩 所、 暴露 出 表面 的 径 迹 时 ， 损 伤 市 可 优 





生 光 学 显微镜 下 可 观察 到 宽 的 坑 。Price 和 Walker (1962b) 首先 发 现 矿物 中 的 “化 石 ” 裂 
变 径 迹 ， 它 由 分 散 的 铀 原子 自发 裂变 产生 。 他 们 继续 提出 (Price 等 ，1963) ， 它 们 的 密度 
可 用 作 高 达 上 10 亿 年 的 地 质 物 质 的 定年 工具 。 这 得 到 了 Fleischer  (1965a) 的 证 实 ， 他 
们 获得 了 人 造 和 天 然 玻璃 及 矿物 与 其 他 方法 相 吻 合 的 年 龄 CAI 9-2). 
Price 和 Walker (1963) 说 明了 ”UU 的 自发 裂变 是 多 数 天 然 物质 中 惟一 明显 的 径 迹 源 。 
就 像 宇宙 射线 诱发 的 铀 裂变 一 样 ， 由 天 然 热 中 子 诱 发 的 全 U 裂变 可 忽略 不 计 。 原 理 上 ， 
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宇宙 射线 诱发 的 散射 反 冲 在 非常 长 期 暴露 
于 表面 的 地 质 物 质 中 能 产生 径 迹 。 这 是 陨 
石 中 径 迹 的 主要 来 源 (Lal , 1969), 但 
是 ， 大 气 屏 蔽 将 它们 在 地 球 岩 石 中 的 丰 度 
减 小 到 可 忽 覆 的 水 平 (Fleischer 等 ， 
1975)。 因 此 ,单位 体积 岩石 中 自发 裂变 径 
迹 的 产生 可 由 一 般 衰 变 方程 (1.9) 推导 出 


pp 
RE 


SU 裂变 衰变 常数 大 约 为 7x10 Va! 
(t17=9.9 10a; Naeser 等 ，1989)。 对 
于 其 确切 值 还 不 一 致 ， 但 下 面 看 到 这 种 不 P ra 
确定 性 不 需 引 和 地质 年 龄 测定 中 。 和 裂变 成 裂变 径 迹 年 龄 /a 
ARER HESU 的 a 变 常 数 要 低 100 EH o os Bee E 
因此 ， 在 确定 全 部 时 间 内 铀 的 同位 系 丰 度 历史 或 其 他 放射 性 年 龄 的 对 比 
中 可 以 忽略 。 ( 据 Fleischer 等 ，1965a) 

抛光 和 蚀刻 要 定年 物质 的 表面 后 ， 在 
表面 总 径 迹 的 分 数 g 可 见 。 因 此 ,测定 的 自发 裂变 径 迹 密度 (ps) 为 qF: 

po 上 Ma (9 一 2) 


a 


Price 和 Walker 认识 到 ,测量 铀 浓度 的 最 有 效 方式 是 在 有 反应堆 中 照射 样品 。 因 此 ， 由 
=U 的 诱发 谭 变 产生 人 工 径 迹 。 依 方程 (9 一 2)， 诱 发 径 迹 密度 为 
b> Pc (9=3) 
式 中 : $ 是 单位 体积 的 热 中 子 通 量 ; o 是 由 热 中 子 诱发 裂变 ” U 的 截面 。 如 果 样 品 物质 ， 
包括 铀 浓度 和 蚀刻 程序 与 这 两 个 实验 一 致 ， 那 么 径 迹 密度 可 用 来 解 出 上， 然后 将 9 提出 ， 
方程 铀 浓度 仅 以 ”U 一 U 同位 素 比 值 代替 : 


5 A ission . 
A = l = ~1) (9 — 4) 





10° 








这 可 重 排 得 到 的 方程 : 


se Os Aa | __ $0 _ 
T in(1 “oe Akan 137.88 (9 5) 


通过 使 用 像 铁丝 或 铜 销 这 类 中 子 通 量 监测 体 有 可 能 直接 确定 $ 和 co。 然而 这 类 通 量 监 
测 体 对 于 反应 堆 条 件 可 能 并 不 与 地 质 物质 有 确切 相同 的 方式 反应 。 因 此 ， 男 一 种 程序 就 是 
用 已 知 铀 浓度 的 标准 物质 作 裂 变 径 迹 分 析 。Fleischer 等 (1965a) 用 这 种 方法 使 用 玻璃 显 
微 碎 片 校正 Brookhaven 石墨 反应 堆 。 然 而 ， 这 并 没有 避免 天 U 裂变 衰变 常数 的 误差 。 

为 了 消除 通 量 和 衰变 常数 两 项 ， 许 多 研究 者 开始 使 用 由 K-Ar 定 过 年 的 矿物 作为 照射 
的 内 部 标准 。Fleischer 和 Hart (1972) 将 该 系统 形式 称 为 “ 校正 ”。 一 已 知 年 龄 样品 通 
过 重 排 方程 (9-4) 并 两 边 除 以 一 给 定 玻 璃 剂量 中 的 径 迹 密度 ov 用 于 计算 G: 


5 O e^t = 1 (9 _ 6) 
7 137. 88A fission Cd 7 Aa! 05/0; ) Pa 
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为 定年 未 知 样品 ， 由 代入 “年龄 方程 (9-5) 现 修改 为 
= Zein(1 + OMe ) (9 — 7) 
解决 衰变 常数 问题 的 失败 也 许可 归结 为 此 方法 ， 它 将 此 误差 转换 成 地 质 参考 物质 的 年 
BWE. E IUGS 地 质 年 代 学 委员 会 一 工作 组 对 所 有 裂变 径 迹 定年 研究 推荐 使 用 此 类 物质 
(Hurford，1990)。 这 些 标准 中 最 著名 的 是 28 Ma 老 的 科罗拉多 的 鱼 谷 凝 灰 贿 (Naeser 等 ， 
1981; Hurford 等 ，1983 ) 。 


第 一 节 径 迹 蚀刻 


儿 种 不 同类 型 的 地 质 物质 适合 裂变 径 迹 年 龄 测定 。Fleischer 和 Price (1964a) 用 不 同 
的 酸 或 碱 淋 洗 液 试验 它们 确定 最 有 效 的 径 迹 观察 。 蚀 刻 过 程 的 精确 进行 取决 于 基质 的 成 分 
及 酸 的 性 质 、 浓 度 和 温度 。 这 能 导致 不 同 物质 中 被 蚀刻 径 迹 表现 上 的 惊人 变化 (图 9-3)， 
并 且 可 影响 径 迹 计数 的 精度 。 这 些 问 题 在 评价 玻璃 的 裂变 径 迹 定年 中 由 Fleischer 和 Price 
(1964b) 作 了 讨论 。 








图 9-3 不 同 物质 中 由 相同 源 CP Ch 诱发 蚀刻 径 迹 素描 图 
(HE Fleischer 等 ，1968 ) 
(a) K-KA; (b) 碳酸 钠 玻 璃 ; (c) AARM 
每 一 视 域 的 宽度 均 为 40 pm 


被 蚀刻 径 迹 的 几何 取决 于 相对 于 抛光 面 攻击 的 一 般 速率 的 向 径 迹 轴 《〈 它 与 表面 的 相 
交 ) 下 的 蚀刻 速率 (图 9-4 (a))。 精 确 径 迹 计数 中 的 一 个 问题 是 区 分 被 蚀刻 径 迹 与 其 他 特 
征 。 例 如 ， 首 先 指出 的 是 玻璃 中 的 径 迹 坑 ， 但 是 随 着 蚀刻 时 间 的 增加 它们 变 得 丰满 。 那 
么 ， 最 佳 蚀刻 时 间 折 中 于 迅速 计数 所 需要 得 到 的 大 坑 与 大 的 圆 底 坑 与 蚀刻 孔 陈 多 混 消 的 趋 
势 性 。 然 而 在 矿物 相 中 并 不 是 这 类 问题 。 

玻璃 和 矿物 定年 的 另 一 个 误差 来 源 是 由 很 少 记 录 于 被 蚀刻 表面 的 径 迹 引起 的 。 例 如 ， 
几乎 正切 于 表面 的 径 迹 可 完全 被 蚀刻 擦 掉 (图 9-4 (b))。 其 他 的 径 迹 可 能 没有 与 原始 抛 
光 表 面相 交 ， 但 在 蚀刻 期 间 由 表面 的 总 攻击 被 暴露 出 来 。 这 些 差别 如 果 在 大 量 的 径 迹 以 理 
想 几 何 计数 统计 学 上 将 会 平均 掉 CUR), 但 当空 间 儿 何 变 化 时 可 引起 大 的 误差 。 

Fleischer 和 Price (1964a) 估计 了 用 不 同类 型 物质 裂变 径 迹 分 析 的 定年 范围 。 当 采用 
径 迹 密度 至 少 为 100 根 /cm? 时 ,合理 的 精确 定年 标准 才能 确定 ， 定 年 范围 的 低 端 据 不 同 
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原始 表面 


蚀刻 的 表面 





图 9-4 径 迹 蚀刻 进程 示意 图 
( 据 Fleischer 和 Price, 1964b) 
(a) 垂直 于 表面 ; (b 正切 表面 


类 型 的 铀 含量 物质 可 估计 出 (图 9-5)。 


不 能 进行 裂变 径 迹 定年 





图 9-5 据 品 合 量 不 同类 型 地 质 物 质 裂变 径 迹 分 析 定 年 范围 图 解 
( 据 Wagner，1978) 


第 二 节 计数 技术 


现在 必须 检查 涉及 到 裂变 径 迹 定年 的 假设 。 如 上 所 述 首要 的 是 诱发 径 迹 计数 与 日 发 伍 
迹 计数 相同 的 物质 。 可 行 的 几 种 实验 方法 试图 达到 此 目的 。 对 不 同 的 样品 物质 最 好 采用 不 


同 的 方法 。 
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—, BME 

该 方法 由 Naeser (1979a) 命名 ， 是 最 早 的 研究 者 所 采用 的 有 效 方法 (Price 等 ， 
1963)。 该 方法 所 指 的 事实 是 自发 和 诱发 径 迹 计数 于 物质 的 不 同 分 样 或 亚 众 数 ， 然 而 假定 
采 的 是 相同 众 数 样 。 这 取决 于 两 分 样 间 物质 具有 均一 的 铀 分 布 。 对 于 测定 玻璃 和 磷 灰 石 证 
明 该 方法 特别 成 功 ， 但 对 于 柚 石 和 链 石 不 成 功 ， 那 里 矿物 颗粒 间或 矿物 颗粒 内 部 铀 分 布 变 
化 非常 大 。 

样品 被 分 成 两 份 (图 9-6)。 一 份 与 标准 ( 通 量 监测 体 ) 一 起 用 热 中 子 照射 。 在 球形 
(4r) 空间 几何 下 记录 着 目 发 和 诱发 径 迹 。 因 此 ， 诱 发 径 迹 部 分 照射 后 ， 两 份 都 用 环 氧 树 
脂 固 定 、 研 磨 、 抛 光 并 在 相同 条 件 下 蚀刻 。 这 揭示 了 物质 的 内 部 表面 ， 并 且 也 除 掉 了 由 含 
铀 侍 颗 产生 的 外 部 表面 径 迹 。 在 两 份 中 计数 径 迹 密度 、 诱 发 径 迹 密度 通过 从 总 径 迹 密度 
(照射 样品 )》 中 减 去 自发 径 迹 密度 (未 照射 样品 ) 计算 出 。 

常规 法 应 是 在 每 份 中 的 大 量 颗 粒 或 玻璃 碎片 
由 计数 径 迹 密度 统计 证 明 。 另 一 种 ， 如 果 可 得 到 
大 片 的 玻璃 或 矿物 ,将 其 切 开 或 臂 开 以 便 计数 的 
两 面 是 穿 过 样品 接近 相同 的 截面 。 后 一 方法 由 
Price 和 Walker (1963) 在 他 们 的 云母 分 析 中 采 











1 Fl. Price 和 Walker 采取 在 锅 箱 〈 屏 茂 热 中 子 ) 
os FERED | 中 特别 防范 照射 自发 径 迹 计数 部 分 ， 以 便 两 部 分 
| + meee | | 尽 可 能 在 仙 刻 前 接近 :_ 残 地 处 理 。 然 而 这 种 防范 
N a 现 已 不 必要 
CE] = 多 N 
本 在 磷 灰 石 分 析 中 ,诱发 径 迹 部 分 的 前 照射 加 
; RE AEDT Re POR PST AD Ee ab 
SS 的 优点 《 殉 下 )。 这 就 可 德 诱发 径 还 密度 直接 在 
中 子 剂量 (@) 照射 部 分 中 测定 。 然 而 ， 此 程序 在 定年 玻璃 中 可 
能 是 有 问题 的 ， 因 为 它 可 影响 被 照射 部 分 的 蚀刻 
性 质 ， 导 致 系统 的 径 迹 计数 误差 。 
二 、 外 部 探测 器 法 
图 9-6 ”裂变 径 迹 分 析 中 常用 方法 示意 图 在 该 方法 中 (Fleischer 等 ，1965a)， 要 定年 
( 据 Naeser 和 Naeser, 1984) 物质 的 铀 含量 由 外 部 探测 器 的 诱发 计数 确定 而 不 


是 样品 物质 本 身 。 样 品 被 研磨 、 抛 光 、 蚀 刻 和 计数 之 后 ， 一 片 探 测 堪 物质 直接 放置 到 与 蚀 
刻 表 面 接触 。 这 必须 绝对 纯净 已 排除 含 铀 尘 粒 〈( 见 上 )。 外 部 探测 器 通常 是 低 铀 云母 或 像 
聚 左 酸 酷 这 类 的 塑料 。 照 射 后 ， 外 部 探测 右 从 样品 上 移 去 ， 进 行 蚀 刻 和 记 数 (A 9-7). 

外 部 探测 多 法 的 优点 是 目 发 和 诱发 径 迹 都 是 由 相同 样品 物质 产生 的 。 因 此 ， 它 适合 
具 非 常 不 均一 铀 分 布 物质 的 分 析 。 该 法 的 主要 缺点 是 自发 和 诱发 裂 径 在 不 同 空间 几何 条 件 
下 记录 (图 9-8)。 目 发 径 迹 产生 于 兰 石 内 部 ， 并 因此 由 蚀刻 面 (球形 或 4r 几何) 上、 下 
铀 原子 形成 。 相 反 ， 外 部 探测 器 中 的 诱发 算 迹 来 自 所 分 析 物 质 的 表面 ， 并 因此 以 大 约 一 半 
的 频率 产生 (半球 或 2x 几何)。Reimer 等 (1970) 质疑 究竟 诱发 径 迹 形成 的 效率 确切 为 
3S0% ， 还 是 究竟 是 引入 了 小 的 偏差 。 然 而 ， 随 后 的 实验 (Hurford %, 1982) 证 明 ， 在 多 
数 情况 下 可 达到 50% 的 理想 效率 。 
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三 、 表 蚀刻 法 


该 方法 由 Price 和 Walker (1963) 描述 。 它 类 fen 
WP oP RPM aE, FEA TE A ARE eh AY HE 
蚀刻 TP BUR wey BRT. SAI, FR an AS Sf WK fait R 
蚀刻 并 再 计数 以 由 减 去 法 确定 诱发 径 迹 密度 。 作 研磨 并 扫 光 
为 外 部 方法 ， 诱 发 径 迹 仅 以 50% 的 效率 形成 (2x 蚀刻 
几何 )。 该 方法 的 缺点 是 自发 裂变 径 迹 坑 在 第 二 次 加 上 外 部 探测 器 


蚀刻 后 将 被 不 适当 地 放大 ， 并 旦 可 能 模糊 一 些 诱 
发 径 迹 。 结 有 果 使 它 比 外 部 探测 需 具 较 低 的 普及 性 。 

四 、 再 抛光 法 

该 方法 (Naeser 等 ,1989) 是 对 再 蚀刻 法 的 一 种 蚀刻 探测 器 
改进 , 并 得 到 类 似 于 “镜像 ”常规 法 (Price 等 ， 
1963)。 样 品 被 抛光 、 人 蚀刻 并 计数 自发 裂变 径 迹 密 安装 在 载 玻 片上 
度 。 照 射 后 它 被 再 次 抛光 至 最 少 20 pm 的 深度 以 a 
4x 几何 揭示 新 的 内 部 面 。 然 后 再 蚀刻 并 计数 由 减 _ 
去 法 确定 诱发 径 迹 密度 。 该 方法 的 优点 是 自发 和 PFIED) 
诱发 裂变 径 迹 都 记录 于 相同 儿 何 条 件 下 ,并且 目 发 
裂变 径 迹 并 没有 由 两 次 蚀刻 如 大 。 在 照射 过 程 中 Fi 
Rimi ew A HE. A AMA a AE 
不 确切 地 由 相同 样品 物质 产生 ,但 珊 个 蚀刻 面 是 如 图 9.7 测 恋 径 壕 分 析 的 外 部 探测 器 法 示意 图 








此 接近 ; 总 体 上 颗粒 内 的 钢 的 不 均一 性 不 可 能 明显 ( 据 Naeser, 1984) 
地 偏离 数据 。 与 常规 法 相 比 ,缺点 是 两 伍 刻 些 允 宪 xe SESH RPA, 
ETAR, BE , ERRET BB AE LW. 自发 裂变 径 迹 计数 在 辐射 后 进行 








SR 外 部 探测 网 
Ra NEN ORE 
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0.8 径 迹 形成 中 4x 与 2x 几何 间 差别 的 示意 图 
( 据 Dickin，1995) 


第 三 节 REAR 


裂变 径 迹 计数 外 部 探测 器 的 一 个 优点 是 确定 众 数 每 一 颗粒 的 个 别 年 龄 的 能 力 (这 也 应 
用 到 不 太 广 泛 使 用 的 再 抛光 法 中 )。 如 果 在 样品 中 怀疑 不 均一 的 年 龄 众 数 ， 这 种 能 力 是 有 
用 的 ， 如 不 同 源 区 混合 的 沉积 岩 中 (Hurford 等 ，1991)。 这 类 物质 的 一 种 类 型 以 沉积 环境 
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中 变动 火山 灰 沉 积 物 为 代表 。 这 些 当 与 背 椎 动物 化 石 遗 留 物 相 组 合 时 可 能 是 重要 的 地 层 学 
标志 层 (Kowallis $, 1986). 

单个 碎 悄 颗粒 的 裂变 径 迹 结果 可 以 直方 图 的 形式 给 出 。 然 而 ， 如 果 误 差 给 定 于 每 一 单 
个 颗粒 测定 ， 更 加 定量 的 年 龄 估计 是 可 能 的 。 因 此 ， 数据 可 作为 概率 密度 函数 给 出 
(Hurford 等 ，1984)。 该 函数 简单 地 是 每 一 单个 颗粒 测定 的 泪 松 年 龄 分 布 的 上 总和。 图 9-9 
WEH T R E EE El Ocote 变动 的 火山 灰 沉 积 中 错 石 的 这 类 图 ， 它 表现 出 双 峰 年 龄 分 布 
(Kowallis 等 ，1986) 。 较 年 轻 的 峰 给 出 了 沉积 变动 时 间 的 最 大 年 龄 ， 并 与 组 合 化 石 物质 估 
计 的 生物 地 层 年 龄 相 吻 合 。 这 些 结果 说 明 ， 对 这 类 火山 灰 裂 变 径 迹 定 年 常规 法 的 应 用 将 得 
到 两 年 龄 众 数 的 无 意义 平均 。 


1.0 





30 个 颗粒 
g 0.5 25.5 +2.6Ma 
= 0. 
w 
4.4 + 0.9Ma 
K 10 20 30 40 SC 0 200 400 600 800 1000 
年 龄 /Ma 诱发 径 迹 数 / 粒 
图 9-9 as PG ey AL aay El Ocote 火山 19-10. 上 自发 裂变 对 诱发 裂变 径 迹 等 时 线 图 
灰 中 碎 届 错 石 裂变 径 迹 数据 的 (i Walter, 1989) 
概率 密度 与 年 龄 关系 图 解 说 明了 来 自 El Ocote 火山 灰 的 
( 据 Kowallis 等 ，1986) 单个 铬 五 颗粒 数据 


Walter (1989) 提出 ， 如 果 原 始 数据 (自发 对 诱发 径 迹 密度 ) 对 每 一 颗粒 作 图 可 得 到 
碎 展 裂变 径 迹 年 龄 的 质量 。 这 便 得 到 等 时 线 图 (图 9-10),， 每 条 相关 线 的 冬 率 正比 于 年 
龄 。 这 些 线 应 通过 原点 ， 对 应 于 颗粒 的 零 铀 含量 。 每 一 相关 线 的 线性 可 用 来 评估 系统 分 析 
误差 的 影响 或 最 佳 拟 合 年 龄 可 靠 性 的 地 质 扰动 。 


第 四 节 径流 退火 


从 裂变 径 迹 研究 的 一 开始 (Silk 等 ，1959) 就 已 知道 裂变 径 迹 在 一 定 条 件 下 可 褪去 。 
在 显微镜 下 ， 这 首先 被 看 作 是 电子 又 击 的 结果 。 然 而 ， 增 高 的 温度 是 径 迹 褪去 或 “退火 ” 
的 最 重要 原因 。 在 此 过 程 中 在 损坏 径 迹 内 的 移 位 离子 失去 它们 的 电价 并 回 到 它们 正常 的 曲 
格 位 置 ， 此 后 径 迹 不 再 易于 优先 被 酸 攻 击 。 

在 云母 的 径 迹 退火 实验 中 ，Fleischer 等 指出 ， 径 迹 退 火 由 沿 径 迹 长 度 以 随机 点 累计 的 
短 段 “愈合 ”进行 着 。 然 而 随后 对 其 他 物质 (Storzer 等 ，1969， 对 玻璃 ) 的 研究 已 经 证 
明 愈 合 过 程 主要 发 生 于 每 个 径 迹 的 两 端 ， 引 起 规则 和 逐渐 性 的 缩短 。 因 为 径 迹 的 长 度 由 愈 
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合 而 减 小 ， 它 们 便 在 蚀刻 处 理 中 具 与 自由 面相 交 的 较 小 概率 。 因 此 ， 较 少 的 径 迹 被 蚀刻 出 
并 且 视 径 迹 密度 减 小 (图 9-11)。 径 迹 长 度 与 径 迹 密度 间 的 这 种 相关 性 被 称 为 “随机 线段 模 
x” (Fleischer , 1975), 








图 9-11 深刻 径 迹 观察 密度 的 径 迹 缩短 效应 的 示意 图 
( 据 Laslett 等 ，1982 ) 








长 、 短 径 迹 具 相 等 丰 度 ,但 前 者 具 更 高 的 概率 被 蚀刻 出 来 


早期 研究 表明 ， 不 同 物质 抗 裂变 径 迹 退火 具有 不 同 的 程度 (Fleischer 等 ，1964a) 。 然 
而 ， 另 外 发 现 了 退火 过 程 的 温度 = 时 间 关 系 。 较 高 的 温度 ,在 任 一 给 定 物质 中 要 求 完 全 退 
火 的 时 间 就 越 得。 为 了 检查 这 种 行为 ，Fleischer 和 Price (1964b) XTP ENI IA ER T E 
验 室 退火 实验 并 发 现 退 火 遵 守 玻 尔 效 受 方程 : 

t= AEM (9 — 8) 
式 中 : zt 是 径 迹 寝 去 的 时 间 ; A 为 常数 ; E 为 活化 能 ; e HARKE 工 为 绝对 温 
度 。 自 此 之 后 ， 许 多 工作 由 实验 室 和 良好 限制 的 地 质 研 究 进行 确定 不 同 物质 精确 的 玻 尔 效 
曼 关系 的 退火 曲线 。 

由 Naeser 和 Faul(1969) TEAK - AAR. Storzer 和 Wagner(1969) 对 玻璃 陨石 作 了 详 
细 的 实验 。 这 些 研究 表明 ,退火 是 一 种 逐渐 的 过 程 。 不 同 物质 中 不 同 程度 的 径 迹 退火 当 表 
示 于 阿 伦 尼 乌 斯 的 时 间 对 温度 倒数 图 上 时 ,每 一 种 都 形成 它们 目 己 的 玻 尔 效 曼 关系 线 (图 
9-12)。 图 9-12 中 退火 线 的 户 是 单一 类 型 物质 内 径 迹 退火 存在 退火 活化 能 范围 的 证 据 。 这 
就 意味 着 随 着 退火 的 进行 (以 径 迹 丢 失 分 数 衡量 ) , 它 也 逐渐 变 得 更 困难 (Storzer 等 ,1969 )。 
因此 , 当 对 比 不 同 物 质 的 退火 性 质 时 ,必须 对 比 径 迹 丢 失 的 相同 分 数 ,如 50% (B 9-12). 

Storzer 和 Poupeau 认为 ， 如 果 自 发 和 诱发 径 迹 仅 限 于 计数 前 的 热处理 ， 那 么 裂变 径 迹 
年 龄 对 于 环境 中 部 分 退火 可 校正 。 径 迹 计 数 必须 是 用 众 数 法 ， 因 此 ， 样 品 必 须 具 有 均一 的 
铀 分 布 。 在 诱发 径 迹 样品 照射 后 ， 通 过 实验 室 中 自发 和 诱发 径 迹 样品 阶段 退火 进行 计数 分 
析 。 每 一 加 热 段 后 ， 两 样品 的 新 表面 被 抛光 、 蚀 刻 并 计数 。 

由 此 程序 对 北美 玻璃 陨石 的 结果 表示 于 图 9-13 中 。 在 一 定 的 门限 温度 以 上 (大约 
100C )， 诱 发 往 迹 开始 褪去 ,但 自发 径 迹 还 未 寝 去 。 因 此 ， 视 裂变 径 迹 年 龄 随 温度 迅速 增 
加 。 然 而 ， 当 实验 室 加 温 接 近 环 境 中 发 生 的 寝 火 温度 ， 目 发 径 迹 开始 衫 去 ， 并 因此 视 年 龄 
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19-12 BER AHA PBB K g9 p eye Sr E 
(HE Naeser 和 Faul, 1969) 


到 一 个 坪 (图 9-13). Storzer 和 Wagner (1982) TAA, IX PP “FEGBE AK” JARRELL + 10% 
(20) 精度 校正 玻璃 中 的 裂变 径 迹 年 龄 。 
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4 
年 龄 /Ma 


图 9-13 ”北美 一 玻璃 陨石 的 “ 坪 - 退 火 ” 技 术 应 用 示意 图 
( 据 Storzer 和 Wagner，1982 ) 
Ca) 作为 阶段 增 温 函数 的 视 裂 变 径 迹 年 龄 ; 
(b) 给 定 温度 下 诱发 和 自发 裂变 径 迹 保留 的 分 数 〈 相 对 于 初始 密度 oo) 


第 五 节 ”抬升 和 沉降 速率 


Wagner 和 Reimer (1972) 说 明了 磷 厌 石 裂变 径 迹 年 龄 应 用 到 阿尔 卑 斯 山 抬 升 速率 中 
的 有 用 性 。 随 后 ，Wagner 等 (1977) 通过 在 阿尔 卑 斯 中 部 测量 3000 m 垂直 地 貌 内 山脉 的 
磷 灰 石 裂 变 径 迹 年 龄 发 展 了 这 种 方法 。 阿 尔 皇 斯 爸 灰 石 裂 变 径 迹 年 龄 并 不 与 相同 变质 级 或 
地 体 边界 相 一 致 ， 但 表现 出 与 地 貌 的 强 相 关 性 (图 9-14)。 它 们 清楚 地 代表 由 于 构 氨 掺 升 
从 阿尔 掉 斯 变质 作用 的 冷却 速率 并 能 直接 用 于 计算 最 后 几 百 万 年 期 间 的 视 拾 升 速率 。 
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海平 面 上 的 高 度 /km 


00 


| 8 
裂变 径 迹 年 龄 /Ma 


图 9-14 阿尔 乍 斯 山 磷 灰 石 的 裂变 径 迹 年 龄 对 地 貌 高 度 及 推断 的 视 挤 升 速率 图 解 
( 据 Wagner 等 ，1977 ) 


对 于 阿尔 摆 斯 磷 灰 石 ， 如 果 “ 冻 结 ” 或 “封闭 ”温度 可 计算 出 ， 那 么 图 9-14 Pata 
升 速率 便 可 转换 成 冷却 速率 。 在 这 项 工作 中 面临 两 个 问题 : 首先 是 实验 室 实验 表明 了 封闭 
发 生 于 一 温度 范围 ; 第 二 是 该 范围 本 身 取决 于 冷却 速率 。 因 此 ， 这 种 争论 是 某 种 程度 的 循 
环 。Wagner 等 《1977) 从 Rb-Sr 黑 云 母 年 龄 估计 以 大 约 20C /Ma 的 冷却 速率 佑 计 50% 的 
径 迹 保留 温度 为 100 一 120C， 处 于 60C 和 180 人 的 0 至 100% 的 退火 温度 间 的 中 间 。 

将 黑 云 母 K-Ar 和 Rb-Sr HZ K-Ar, HZ E Rb-Sr 和 独居 石 U-Pb Ss SBE KA 
裂变 径 迹 数据 相 结 合 ，Wagner 等 计算 出 过 去 35 Ma 期 间 阿 尔 卓 斯 出 不 同 区 域 的 冷却 速率 
(图 9-1$)。 这 些 结果 表明 RAAB RAT) (Ticino 和 Gotthard 地 区 ) 的 冷却 一 直 是 相当 
均一 的 ， 而 东部 (Bergell) 一 直 是 缓慢 的 ,西部 (Simplon Rosa M) 在 过 去 几 百 万 年 内 
已 经 加 速 。 这 些 结论 与 图 9-14 相 一 致 ， 并 表明 阿尔 摆 斯 山 随 时 间 已 经 历 差异 的 地 理 抬升 。 

用 磷 灰 石 裂 变 径 迹 年 龄 的 垂直 削 面 推 oo 
演 构造 历史 的 思想 被 Naeser (1979b) 应 用 | 
到 沉积 盆地 钻 孔 研究 中 。Naeser 提出 处 于 
RAHIRI AULRE IP, WRR ol 
年 龄 将 表现 出 类 似 于 图 9-16 与 埋藏 深度 的 
KA. R, HOA AAA a, FP} AE 
Paik AF oes 2 WRT ER CRI AE AR) 
随 着 埋藏 深度 的 增加 ， 磷 灰 石 经 历 热 退火 
的 增加 ， 并 表现 出 逐渐 降低 的 视 黎 变 径 迹 
年 龄 ， 直 到 它们 达到 具 零 视 年 龄 的 总 退火 
带 。 在 零 和 全 退火 之 间 被 称 为 部 分 退火 斋 30 OD ake 
(PAZ). 

PAZ 的 上 、 下 温度 限 将 取决 于 沉积 全 图 9-15 根据 不 同 放射 成 因 矿 物 系统 封闭 
地 的 年 龄 。Naeser (1981) 从 具 不 同 埋藏 以 来 的 时 间 提 出 的 阿尔 插 斯 出 不 同 区 域 的 冷却 历史 


速率 的 沉积 盆地 收集 了 裂变 径 迹 年 龄 数 ( 据 Wagner 等 ，1977) 
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据 。 通 过 作 每 一 盆地 中 有 效 埋 藏 GRK) 时 间 的 
地 质 估 计 ，Naeser VE T BRK A ROR K WY BRK 2K E 
线 的 地 质 确 定 。 这 些 在 Gleadow 和 Duddy (1981) 
研究 澳大利亚 东南 维多利亚 Otway Zh HE Sh FL BE 
研究 中 得 到 了 证 实 。 
现今 孔 底 温度 处 的 有 效 退 火 时 间 从 盆地 的 埋 
藏历 史 估计 出 〈 图 9-17)， 表 明峰 值 温度 一 直 维 持 
部 分 退火 带 AAA 着 大 约 30 Ma. 
e 利用 这 些 估计 ， 确 定 Otway AHERE AB 
火 性 质 ， 它 们 与 其 他 销 孔 数据 是 一 致 的 〈 图 9-18 ) 
(Naeser, 1981), HAP, 50% iB K AY BER oe k 
与 实验 室 退 火 实验 一 致 。 然 而 ，0 与 100% 间 退火 
的 温度 间隔 比 来 目 Naeser 和 Faul (1969) 的 实验 
室 数 据 拟 合 的 发 散 性 阿 伦 尼 乌 斯 关系 预测 的 要 午 。 
视 年 龄 磅 灰 石 径 迹 褪去 分 析 中 的 复杂 因 了 于 是 发 现 退 
火 温 度 取 决 于 成 分 (Green, 1985). TE Otway fi 
图 916 URRE ATL RE 孔 中 ， 现 今 温度 为 92C 来 自 单一 层 位 的 单个 磷 灰 
m sg 石 颗粒 作 了 裂变 径 迹 分 析 。 这 些 条 件 来 自 过 去 120 
E Ma 期 间 的 不 断 埋 藏 ， 发 现 氯 磷 灰 石 颗粒 给 出 接近 


非 退 火 带 (和 局 年 龄 ) | | 





‘hf 





100 80 60 40 20 
时 间 /Ma 


图 9-17 根据 30C /km 的 地 热 梯 度 估 计 的 澳大利亚 东南 Otway 盆地 的 埋藏 历史 
( 据 Gleadow 和 Duddy, 1981) 
斜 线 区 表示 在 不 则 深度 由 裂变 径 迹 分 析 确 定 的 PAZ 的 宽度 








沉积 年 龄 的 结果 ， 而 氟 磷 灰 石 给 出 的 年 龄 低 至 0 (图 9-19)。 因 此 ， 当 实验 室 和 地 质 退 火 
过 程 比 较 时 ， 重 要 的 是 两 种 类 型 的 实验 中 物质 尽 可 能 接近 一 致 的 成 分 。 
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© 0~50% 的 径 迹 丢失 
o 50%~100% 的 径 迹 丢失 





(1000/T/K” 


图 9-18 来 自 Otway 盆地 销 孔 二 抉 体 )、 其 他 锁 孔 《〈 星 形 ) 
及 实验 室 实验 (点 与 虚线 ) 的 磷 灰 石 中 裂变 径 迹 退火 的 阿 伦 尼 乌 斯 图 解 
( 据 Gleadow 和 Duddy, 1981) 


裂变 径 迹 年 龄 /Ma 





0.2 0.4 0.6 
每 个 分 子 中 Cl 原子 的 分 数 


图 9-19 澳大利亚 Otway 群 砂岩 中 单个 碰 灰 石 所 测定 的 裂变 往 迹 年 龄 图 
( 据 Green 等 ，1985) 
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MUSES FLA IB) Fi BE / °C 


20 40 60 
年 龄 /Ma 





记 住 这 些 发 现 ，Green 等 (1985) WA, teu 
退火 不 同 百分比 的 玻 尔 兹 曼 线 并 不 具 刷 形 分 布 ， 
而 是 平行 的 。 这 就 意味 着 径 迹 褪去 的 活化 能 在 一 
给 定 样品 中 对 所 有 径 迹 都 是 恒定 的 ， 并 且 在 一 是 
的 温度 间隔 区 间 ， 如 坪 方 法 中 所 假定 的 不 发 生 径 
迹 的 褪去 。 然 而 ， 仔 细 检 查 Green 等 的 数据 GX 
里 没有 表示 出 ) KH, BREAKER RB, S 
管 没 有 超出 早期 实验 所 定 的 范围 。 该 结论 得 到 更 
近来 自 澳 大 利 亚 Otway 盆地 钻 孔 数据 (Green 等 ， 
1989) 与 实验 室 磷 灰 石 退火 数据 (Laslett 等 ， 
1987) Tee EEA SHR. OF He SE A E 
历史 采用 更 精确 的 模式 ， 实 验 室 与 钴 孔 数据 给 出 
一 致 的 结果 。 

在 上 面 讨 论 中 ， 地 质 上 熟知 的 盆地 热 历史 被 
用 于 校正 磷 灰 石 径 迹 的 退火 行为 。 假 定 这 样 的 背 
100 景 , 那么 裂变 径 迹 数据 可 用 于 人 研究 地 质 上 未 知 的 

盆地 。 例 如 ，Briggs 等 (1981) 为 了 对 比 加 利 福 


图 9-20 “加利福尼亚 San Joaquin 谷 盆 地 块 Jee. San Joaquin 合 中 的 两 个 沉积 倪 地 的 热 历 史 采 
All Tejon 块 中 钻 孔 中 裂变 径 迹 年 龄 的 对 比 “” 用 本 此 方法 a Tejon 油田 HHE io) BR oe 


(FE Naeser “=, 1989) 


分 成 两 部 分 a 一 部 分 ,盆地 抉 是 经 历 了 强烈 沉降 


磷 灰 石 (空心 与 实心 方块 ) 数 据 给 出 热 历 史 信息 ， 的 晚 第 三 纪 最 大 沉积 区 ; 另 一 个 ，Teion 块 止 陷 较 
而 铬 石 数据 (空心 与 实心 三 角形 ) 则 得 到 源 3 UA A 
而 钳 石 数据 (空心 与 实心 三 角形 ) 则 得 到 源 区 年 龄 INS BEE IR A WY EAS alk NF FE A OF ER A I 
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图 9-21 
A tye BE FL SB KE eA Be fe Je a A BO ARAFE] 





Tejon 地 块 
盆地 地 块 






(1000/TYK-! 


加 利 福 尼 亚 San Joaquin 4 Tejon 和 


(HE Naeser 等 ，1989 ) 


的 地 质 历史 (图 9-20)。 

Naeser (1989) 利用 这 些 数据 ， 结 合 来 自 其 他 地 点 的 玻 尔 兹 曼 退 火线 ,计算 了 两 块 
的 热 历史 。 假 定 现在 孔 底 温度 代表 峰值 的 地 质证 据 ， 要 求全 退火 的 温度 可 用 来 计算 出 盆地 
和 Tejon 块 分 别 大 约 为 1 Ma 和 10 Ma 的 有 效 加 热 时 间 〈 图 9-21)。 这 些 绪 果 与 盆地 块 迅 速 
得 多 的 埋藏 的 地 质证 据 相 一 致 ， 并 且 并 不 要 求 地 热 樟 度 上 的 扰动 。 


BAW EMRE MM 


因为 退火 开始 引起 径 迹 的 缩短 而 不 是 它们 的 完全 擦 去 ， 蚀 刻 径 迹 密度 对 退火 进程 作 图 
是 一 种 间接 方法 。 因 此 ， 在 上 共 复 杂 热 历史 的 样品 中 ， 解 释 视 裂变 径 迹 年 龄 将 有 相当 大 的 不 
确定 性 。 如 果 通 过 研究 蚀刻 径 迹 的 长 度 ， 由 裂变 径 密 度 确定 的 视 年 龄 被 放大 ， 和 裂变 径 迹 数 
据 可 更 有 效 地 用 于 人 研究 样品 的 热 历史 。 在 定年 黑 云 母 中 首次 作 了 这 种 研究 (Maurette F, 
1964; Bigazzi，1967)， 之 后 被 Storzer 和 Wagner (1969) 详细 地 应 用 到 玻璃 陨石 中 。 

玻璃 中 的 裂变 径 迹 的 蚀刻 趋向 产生 环 10 
状 坑 ， 因 为 结构 上 的 较 小 差别 ， 也 就 是 径 
迹 与 自由 表面 的 蚀刻 速率 。 结 果 ， 玻 璃 中 
的 退火 进行 伴随 着 直径 的 减 小 而 不 是 蚀刻 
长 度 的 减 小 (图 9-22). Storzer 和 Wagner 
提出 坑 的 直径 测量 可 用 于 校正 退火 影响 的 
玻璃 中 的 裂变 径 迹 年 龄 。 

在 一 些 玻璃 陨石 中 ，Storzer 和 Wagner 
测 得 来 自身 发 和 诱发 裂变 径 迹 一 致 范围 天 
BSL (图 9-23 (a))。 这 些 被 解释 储 品 没 
有 遭受 任何 退火 。 相 反 ， 在 其 他 样品 中 由 
自发 裂变 径 迹 蚀刻 产生 的 坑 大 小 范围 向 下 | 4 
移 位 (图 9-23 (b))。 这 些 样品 必定 已 遭受 径 迹 密度 /% 
过 地 厌 环 境 中 的 退火 ， 并 给 出 较 年 轻 的 找 图 9-22 不同 淳 火 玻璃 陨石 样品 中 相对 于 淳 火 前 
变 径 迹 年 龄 。 利 用 图 9-22 的 数据 ，Storzer 原始 坑 大 小 和 密度 的 平均 境 直 径 对 坑 密度 图 解 
和 Wagner 校正 了 这 些 样品 的 退火 过 程 ， 因 ( 据 Storzer 和 Wagner, 1969) 
此 ， 他 们 给 出 未 退火 玻璃 陨石 误差 内 (大 
约 0.7 Ma) 裂变 径 迹 年 龄 。 他 们 推测 ， 退 火 过 程 是 玻璃 陨石 收集 地 澳大利亚 内 地 丛林 火 
的 结果 。 

据 Fleischer (1975) 的 “随机 线段 模式 ”， 在 径 迹 密度 与 平均 径 迹 长 度 间 应 存在 线 
性 关系 。 然 而 ， 当 我 们 仅 计 数 径 迹 密度 时 ， 我 们 忽视 了 此 平均 值 两 边 另外 的 径 迹 长 度 上 变 
化 信息 。 径 迹 长 度 上 的 这 种 变化 能 得 到 一 样品 冷却 历史 的 另外 信息 。 因 为 在 部 分 退火 带 中 
样品 沛 留 时 间 越 长 ， 围 绕 平 均值 的 径 迹 长 度 上 的 变化 也 就 越 大 。 
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径 迹 长 度数 据 可 以 两 种 不 同 的 方式 收集 。 一 是 测量 与 蚀刻 面相 交 的 径 迹 的 表面 长 度 。 

这 些 称 之 为 “投影 径 迹 长 度 ”(Dakowski，1978)。 这 些 径 迹 的 表面 长 度 由 三 个 因素 偏离 真 
实 长 度 分 布 。 首 先是 由 表面 切断 减少 表面 长 度 。 第 二 ， 径 迹 经 历 在 一 定 程 度 上 取决 于 它们 
177 








蚀刻 径 迹 的 直径 /hm 


图 9-23 AR (HR) 和 诱发 (LR) 裂变 径 迹 蚀刻 坑 的 直方 图 
( 据 Storzer 和 Wagner，1969) 
(a) 未 退火 玻璃 陨石 ;(b) BoP A BRE A 


对 表面 的 角度 的 视觉 上 的 前 部 缩短 。 第 三 ， 长 径 迹 与 表面 更 经 党 的 相交 问 中 偏离 表面 长 
度 。 另 一 种 方法 是 测定 “ 围 限 径 迹 长 度 ” (Bhandari 等 ，1971; Green, 1981; Laslett 等 ， 
1982、1984)。 这 些 是 没有 破坏 一 般 蚀 刻 面 的 径 迹 ， 但 通过 酸 的 向 下 渗入 到 矿物 内 部 与 径 
迹 相 交 的 通道 成 为 可 蚀刻 的 (图 9-24)。 两 个 最 常见 的 类 型 分 别 被 称 为 “ 径 迹 中 的 径 迹 - 
(TINT) 和 “和 解 理 中 的 径 迹 ”(TINCLE) (Lal $, 1969; Fleischer 4#, 1975) 

KE (平行 于 蚀刻 面 的 ) 限制 径 迹 的 测定 导致 与 真实 长 度 的 最 小 偏差 。 这 样 的 径 迹 由 
当 物 镜 装 上 和 取 下 时 全 部 径 迹 马上 进入 和 离开 焦点 的 事实 被 认识 。 然 而 ， 这 些 径 迹 受 三 种 








图 9-24 一 被 深刻 磷 灰 石 颗粒 中 高 对 比特 征 的 线 素 接 图 
( 据 Gleadow 等 ，1986 ) 
非 浸 人 条 件 下 观察 ， 可 见 四 个 围 限 径 迹 《第 头 所 示 ) 
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类 型 的 侦 差 影响 。 一 是 长 径 迹 更 经 浓 与 蚀刻 通道 相交 ; 第 二 是 过 蚀刻 影响 (图 9-25a)。 必 
须 一 些 径 迹 成 为 过 蚀刻 以 确保 其 他 的 不 是 未 蚀刻 到 的 。 因 为 径 迹 在 蚀刻 前 具有 效 的 零 宽 
度 ， 过 度 蚀 刻 径 迹 可 由 它们 的 非 零 宽 度 认 出 ， 它 几乎 与 过 剩 长 度 相 同 (2x A， 图 9-25a)。 
最 佳 蚀刻 时 间 由 增加 蚀刻 实验 确定 (图 9-25b)。Laslett (1984) 采用 的 20 ELER YE ph zZ 
时 间 导 致 平均 1 um 的 过 度 蚀刻 。 
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蚀刻 时 间 /s 


图 9-25 深刻 进行 示意 图 
( 据 Laslett 等 ，1984) 
a 一 单个 径 迹 ; b 一 在 217 中 Duango (SAH) 磷 灰 石 的 平均 径 迹 长 度 是 深刻 时 间 的 函数 


| 围 限 径 迹 长 度 中 偏差 的 第 三 个 原因 是 结晶 学 定向 的 影响 (Green 和 Durrani, 1977), 

与 未 退火 的 磷 灰 石 〈 径 迹 长 度 各 向 有 效 相 等 ) 相 比 ， 退 火 磷 灰 石 表 现 出 平行 于 c 轴 比 其 他 

方 回 较 少 的 径 迹 缩短 (图 9-26)。 因 此 ， 为 了 看 到 退火 磷 灰 石 中 径 迹 长 度 的 全 部 范围 (并 
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semana 








因此 是 颗粒 的 最 大 信息 )， 观 察 柱状 切 
A 面 , 包含 对 。 轴 所 有 和 角度 的 径 迹 
poe ee et ee (Gleadow %F, 1986). 
° ° o Laslett 等 (1982) 和 Gleadow 等 
(1986) 对 比 了 具有 不 同 热 历史 样品 中 
投影 和 围 限 径 迹 长 度 的 结果 。 他 们 认 
o 0000 o o 为 ， 当 投影 径 迹 长 度 仅 得 到 不 同 热 历史 
‘so i da 少 指示 时 ， 围 限 径 迹 给 出 了 热 历史 
衣 苞 诊断 性 的 指示 。 这 些 可 分 成 五 种 类 
i (图 9-27a~e). 
诱发 径 迹 (图 9-27a) 是 最 长 和 最 
均一 的 类 型 (16 寺 1 km， 根据 几 种 不 同 
4 L J. 二 一 人 样品 类 型 )。 在 未 扰动 火山 和 迅速 冷却 
与 c 轴 的 角度 /(" ) 的 浅 成 侵入 岩 中 的 径 迹 在 单一 颗粒 内 也 


是 均一 的 (图 9-27b) ， 但 在 样品 平均 值 
(HS Laslett $F, 1984) E l i 








prak. 


re) oo 所 o 





围 限 的 径 迹 长 度 /4m 





@ KEK; O 在 350 尼 退火 1 小 时 由 于 在 儿 十 个 百 万 年 间 ， 在 近 环 境 温度 
有 限 退 火 。 未 扰动 基底 磅 灰 石 中 的 径 迹 
(图 9-27c) 有 点 短 (平均 12 一 14 um)，; 由 于 区 域 变质 作用 的 缓慢 冷却 具 偏 态 分 布 。 最 后 


双 峰 和 混合 分 布 〈 图 9-27d 和 e) 是 由 于 各 种 类 型 的 两 阶段 热 历史 ， 当 中 先前 存在 的 径 迹 
由 初始 冷却 与 现在 之 间 的 热 事 件 部 分 探 去 。 

尽管 此 方法 在 理解 热 历史 中 具 请 晰 的 提高 但 它 缺 少年 量 控制 例如 3 围 限 径 迹 长 度 
的 测量 是 主观 地 由 它们 所 能 被 观察 到 的 无 限 侧 诛 度 范围 作出 的 。 万 一 方面 ， 投 影 径 迹 长 度 
是 有 偏差 的 ， 但 是 如 果 它 们 与 投影 的 诱发 径 迹 长 度 相 比 〈 在 众 数 实 验 中 ) 那么 这 些 偏差 是 


未 受 扰乱 的 火山 容 ”未 受 扰乱 的 基底 
40 
30 
20 
10 
aa A PL 
10 20 
图 9-27 BARRA PRR KAM KE (以 总 样品 的 百分数 表示 ) 的 直方 图 


10 20 0 10 20 0 10 
径 迹 长 度 /hm 
( 据 Gleadow #, 1986) 
上 排 为 水 平 围 限 径 迹 ; 下 排 为 投影 径 迹 


百分数 
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可 消去 的 。 在 这 种 情况 下 ，Wagner (1988) EHR, 投影 径 迹 长 度 分 布 的 上 端 可 提供 热 历 
史 的 定量 限制 (尽管 由 这 些 径 迹 平均 长 度 提 供 差 的 控制 )。 

Wagner (1988) 对 比 了 超过 10 um 长 区 
的 自发 径 迹 与 超过 10 pm 的 诱发 径 迹 的 百 
分 比 ， 得 到 比值 “c,/c;”。 选 择 10 pm {ATF 
为 方便 的 截 去 长 度 ， 精 确 的 数据 并 不 是 关 
键 的 ， 因 为 我 们 处 理 此 值 之 上 的 目 发 与 诱 
发 裂变 径 迹 的 比值 。Wagner 认为 ， 上 面 定 
义 的 cci 比 可 用 于 研究 PAZ 的 下 限 温度 ， 
因为 最 长 的 投影 径 迹 对 初始 退火 最 敏感 。 
这 由 实验 室 退 火 实 验 得 以 说 明 (图 9-28), 
在 给 定量 的 退火 后 保留 下 的 超过 10 um 的 
投影 径 迹 分 数 与 保留 的 总 径 迹 分 数 作 了 对 
比 。 发 现 长 的 径 迹 分 数 (c/co) 比 总 的 算 0 T 1.0 
迹 密度 (0/00) 的 减少 要 快 得 多 。 

Wagner 等 (1989) 给 出 了 来 日 Otway 4 图 9.28 不 同 程度 的 实验 退火 后 保留 的 大 于 10 um 
地 的 钻 孔 证 据 , 以 支持 PAZ AA 607 的 低 径 迹 (cveo) 的 分 数 与 保留 的 总 径 迹 密 度 (ovoo) 对 比 
温 截 去 (图 9229)。60 人 以 上 的 销 孔 温度 处 ， ( 据 Wagner, 1988) 
具 长 度 超过 10 pm 的 投影 自发 径 迹 的 比例 
接近 0。 他 们 认为 ;在 60~ 90°C 间 的 温度 处 长 径 迹 的 残余 可 能 是 因为 更 抗 退火 的 Cl BR IK 
石 。 因 此 ,单个 研究 (测定 大 约 1000 个 自发 和 诱发 径 迹 ) 可 用 来 估计 自 宕 石 穿 过 PAZ 上 、 下 
温度 边界 以 来 的 时 间 。 同 时 利用 数字 化 仪 作 的 投影 径 迹 长 度 测量 作为 径 迹 密度 计数 。 

Wagner 和 Hejl (1991〉 对 超过 从 O~15 pm (以 1 um 为 间隔 ) 一 系列 截 去 长 度 (x) 


0.5 


C/CO 














5 10 
>10um 的 自发 裂变 径 迹 /% 


图 9-29 Otway AHAT PRAKA P KERET 10 pm 的 投影 
自发 裂变 径 迹 百分数 随 钼 孔 向 下 温度 变化 多 
( 据 Wagner 等 ，1989 ) 
说 明了 部 分 退火 区 的 低温 边界 
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所 有 投影 征 迹 长 度 通 过 计算 视 裂 变 径 迹 年 龄 将 上 述 方法 一 般 化 。 相 对 于 常规 裂变 径 迹 年 龄 
(2=0), 在 不 同 x 值 处 的 标准 化 年 龄 (1) 为 
t = cy0,/C,0; (9 — 9) 
然后 这 些 表面 年 龄 可 作成 “年 龄 谱 ” 图 。 这 种 图 明显 的 东西 是 不 同 长 度 裂 变 径 迹 保存 
的 截 去 是 相对 于 温度 ， 尽 管 可 能 不 作为 线性 函数 。 因 此 ， 视 年 龄 图 本 身 就 是 温度 对 时 间 
图 。 作 为 原始 校正 ， 我 们 可 采用 以 下 几 点 : 
近似 温度 /C 1) 0 径 迹 长 度 相 应 于 大 约 标 志 着 PAZ 的 上 限 温 度 
T - 8 120C 的 常规 封闭 温度 。 
2) Wagner (1988) 给 定 PAZ 下限 温度 处 对 60C 的 封 
0.5 闭 温 度 截 去 长 度 为 10 umo 
3) 15 pm 的 径 迹 长 度 代 表 零 退火 情况 ， 它 可 能 维持 在 
KS 30C 的 环境 温度 处 。 
因此 ， 原 始 温 度 校 正 已 应 用 到 截 去 长 度 标尺 中 。 
Wagner 和 Hejl 为 了 开发 此 图 的 用 途 ， 对 具 不 同 热 历 
咒 的 三 种 岩石 给 出 了 裂变 径 迹 年 龄 谱 图 (图 9-30)。 来 自 
加 科罗拉多 的 鱼 谷 凝 灰 岩 (图 9-30a) 表现 出 通过 PAZ 的 迅 
G m 10 5 EGHAM, (ARSE EU Kea EEK, Alb, A 
1.0 喷发 以 来 它 或 者 遭受 了 中 上 度 热 脉冲 (因为 几乎 没有 证 据 )， 
否则 就 是 环境 温度 足够 引起 某 些 退 火 。 来 阿尔 乍 斯 山 Got- 
o thard ihi HIERE (图 9-30b) 表现 出 通过 PAZ 较 缓慢 的 冷 
却 效 应 ， 由 于 均一 ， 但 迅速 的 抬升 速率 。 最 后 ,来 自己 伐 
m T is AERAR ARRA (图 9-30c) 表现 出 样品 经 历 了 组 
慢 拾 升 的 行为 ,但 仍 锌 埋藏 4 米 自 2853m 深 处 的 样品 ， 具 
图 9-30 ”三 个 地 质 实例 的 。 ” 近 PAZ 低温 限 (= 上 部 深度 限 ) 70C 的 环境 温度 。 
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裂变 径 迹 年 龄 谱 图 上 面 的 例子 表明 ， 年 龄 谱 裂 变 径 迹 图 可 能 是 将 来 冷却 
ES 过 程 研 究 的 一 重要 工具 。 它 们 也 表明 ，PAZ 不 在 60 处 具 
aca 显著 的 截 去 ， 而 是 要 缓慢 得 多 的 低温 限 。 使 用 这 种 方法 的 


b 一 阿尔 省 斯 (Gotthard 山口 ) 花 图 岩 ; ~~ A 
巴伐利亚 大 陆 深 钻 孔 中 的 副 片 麻 害 TIP SE BEA Grivet Æ (1993) 给 出 。 
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第 十 章 “C 及 其 他 和 宇宙 成 因 核 系 的 定年 应 用 


地 球 经 历 了 来 自 银 河 系 宇宙 射线 的 连续 表 击 。 这 些 是 以 相对 速度 罕 过 星际 间 和 行星 间 
的 原子 核 (主要 为 质子 )。 由 地 球 截获 的 宇宙 射线 能 量 的 净 通 量 是 低 的 : 强度 上 相当 于 可 
见 星 光 。 然 而 ， 每 个 粒子 的 能 量 是 非常 高 的 , 平均 几 十 亿 电 子 伏特 (一 气体 分 子 在 
10000K 时 ， 大 约 为 1 eV)。 因 此 ， 宇 宙 射 线 能 与 物质 强烈 反应 。 

宇宙 射线 以 两 种 方式 产生 不 稳定 核 素 : 由 对 驾 原子 的 直接 又 击 和 由 宇宙 射线 产生 的 快 
中 子 的 中 介 作 用 。 后 者 是 由 宇宙 射线 与 大 气 分 子 的 碰撞 产生 并 由 进一步 的 碰撞 产生 热 动 能 
而 减 慢 。 这 些 “ 热 ”中 子 能 与 稳定 原子 的 核反应 ， 形 成 放射 性 核 索 。 因 此 产生 的 “宇宙 成 
因 ” 核 素 能 用 作 定 年 工具 和 放射 性 示 踪 体 。 

宇宙 成 因 核 素 的 测定 分 为 两 个 发 展 阶段 。 早 期 工作 ， 几 乎 全 都 是 放射 性 计数 对 “C 的 
定年 应 用 。 最 近 ， 加 速 右 质谱 对 宇宙 成 因 核 素 领域 产生 了 革命 ， 可 使 *C 的 测定 针对 非常 
小 的 样品 进行 ， 并 且 首 次 可 利用 其 他 玫 个 宇宙 成 因 核 驼 。 


第 一 刷 ， 碳 -14 


宇宙 射线 产生 的 热 中 子 与 氮 核 的 碰撞 ,通过 (7 .2 反应 产生 放射 性 兢 的 合理 可 能 性 : 
IN + n > ËC p 

随后 迅速 氧化 成 二 氧化 碳 ， 并 有 具 放射 性 : 此 9; 加 入 到 矶 循环 CAREA 6 
作用 吸收 或 与 水 中 的 CO, 交换 并 最 终 以 碳酸 不 沉 洗 。 

MC 通过 放出 B 射线 以 半衰期 大 约 为 $700 a 误 变 成 “N。 因 此 ， 大 气 “C 的 活 度 是 宇宙 
成 因 产 生 与 放射 性 衰变 之 间 的 平衡 结果 。 在 它们 的 一 生 中 ， 活 的 组 织 将 与 大 气 交 换 CO, 
并 因此 保持 与 大 气 处 于 放射 性 平衡 。 然 而 ， 对 于 死亡 体 ， 这 种 交换 应 停止 ， 于 是 组 织 中 的 
MC 随时 间 发 生 豪 变 。 如 果 死 亡 时 ， 碳 样品 中 初始 “C 水平 (Ao) 能 估计 出 ， 并 且 它 随后 
保持 封闭 系统 ， 那 么 通过 测定 它 的 现在 活 度 水 平 (A )， 便 可 确定 其 年 龄 。 这 可 表达 为 放 
射 性 衰变 定律 〈 由 方程 (1 一 5)): 














A= Ape (10 — 1) 
利用 放射 性 碳 作为 定年 工具 的 想法 是 由 W.F.Libby 提出 的 ， 为 此 ， 他 在 1960 年 获得 
了 诺 贝 尔 化 学 奖 。 

地 球 磁 场 偏转 进入 的 带电 粒子 ， 因 此 赤道 宇宙 射线 通 量 比 极地 通 量 低 4 倍 (图 10-1)。 
因此 ，Libby 和 他 的 同事 调查 的 首要 问题 之 一 是 究竟 在 地 球 的 全 部 表面 “C 的 现今 活 度 是 
否 均 一 。 在 现代 树 中 没有 发 现 纬度 效应 (Anderson 和 Libby, 1951), 并 且 发 现 的 平均 比 
活 度 是 每 分 钟 每 克 15.3 个 分 解 (dpm/g)。 因 此 ， 大 气 中 全 C 在 其 被 植物 吸收 前 的 地 理 均 
一 化 看 起 来 是 正确 的 。 

DRAB RAMC 均一 化 的 更 近 数 据 偶然 由 大 气 核 爆 炸 提 供 。 图 10-2 说 明 ， 从 大 气 试验 来 
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图 10-1 ”作为 纬度 也 数 的 宇宙 成 因 中 子 通 量 图 
( 据 Simpson, 1951) 
说 明了 宇宙 射线 强度 的 地 理 变 化 


的 过 量 “C 加 入 后 围绕 全 球 不 同 地 点 的 “C 水 平 (Libby，1970)。 世 界 范 围 的 均一 化 在 仅 
仅 两 或 三 年 后 就 出 现 了 。1965 年 后 ，Mojave 沙漠 样品 的 恢复 速率 表明 ， 由 表层 海水 的 大 
气 缓冲 时 间 稍 长 (17 年 ), 但 相对 于 “C 半衰期 仍 是 非常 短 的 。 





1962 1963 1964 1965 1966 1967 1968 (a) 


图 10-2 ”大 气 核 试 验 高 峰 期 间 及 以 后 全 球 不 同 地 点 测定 过 量 ( 核 爆 炸 产 生 ) 大 气 “C 
( 据 Libby, 1970) 
71°N; 1 Mojave WY (36N); X18°S; +21°S; © 38°S; @ 41°S; O ON 














Libby (1952) 也 假定 在 全 部 时 间 内 具 恒 定 的 *C 活 度 ， 是 恒定 的 产生 与 衰变 率 之 间 平 
衡 的 结果 。 因 此 ， 现 代 海 洋 有 机 组 织 的 “C 活 度 等 于 过 去 的 初始 活 度 。 根 据 复杂 有 机 分 子 
在 死 后 不 能 与 环境 交换 碳 ， 封 闭 系 统 的 假设 是 正确 的 。 然 而 ， 在 许多 碳酸 盐 中 这 种 交换 作 
用 可 以 发 生 ， 使 得 它们 作为 定年 物质 具 较 低 的 可 等 性 。 

Libby 由 四 个 最 精确 的 实验 室 计 数 测定 值 加 权 平 均 确 定 的 ”“C 半衰期 为 5568 土 30a， 它 
们 都 紧 紧 围绕 平均 值 分 布 。 上 述 假设 由 对 9 个 测试 样 唱 “C 定年 与 历史 年 龄 间 的 良好 吻合 
得 到 支持 (图 10-3)。 
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图 10-3 已 知 年 龄 的 考古 样品 中 测定 的 “C 活 度 (每 克 碳 每 分 钟 的 分 解数 ) 
对 依据 现代 树木 和 5568 a 的 半衰期 的 预期 活 度 图 解 
(HE Libby, 1952) 


由 光合 作用 在 CO, 的 自然 还 原 到 矶 过 程 中 及 实验 室 的 分 析 制 备 过 程 中 CO AE R, 
CO,)， 碳 同位 素 之 间 的 可 能 发 生 同 位 素 分 馏 。。 这 是 由 于 较 轻 同位 素 较 弱 的 键 侣 ， 并 因此 
有 较 大 的 反应 性 。 为 了 估计 自然 和 实验 室 过 程 中 “C 和 “C 间 的 分 馏 ，Craig (1954) 提出 
样品 的 SCA2C 由 质谱 测定 。 因 为 分 馏 取 决 于 质量 , “CA2C 的 分 馏 将 两 倍 于 “CC 分 饮 。 
后 者 相对 于 皮 狄 拟 箭 石 CAPRA PDB) 标准 表达 为 (Craig，1957) 


(2C7 oo ee le 3 
CO Co EE 10 (10 = 2) 


该 分 馏 因子 能 直接 转换 ， 利 用 图 10-4 XTC 年 龄 校正 (Mook 等 ，1983)。 该 图 中 ， 表 
示 了 各 类 型 样品 的 正常 OPC 成 分 。 因 为 “现代 树木 ”作为 校正 “C 计数 设备 效率 的 参考 
点 ， 必 须 相 对 于 此 类 型 物质 进行 年 龄 校正 (图 10-4)， 它 具有 正常 的 或 “校正 ”一 25%o 的 
6 BC 值 (相对 于 PDB)。 在 海洋 碳酸 盐 中 ， 因 为 此 效应 由 表层 海水 发 生 400a K C 年 龄 偏 

一 、 常 规 C 法 

(一 ) 8C 计数 测量 

放射 性 碳 法 的 发 展 是 随 着 低 水 平 计数 技术 的 提高 而 发 展 。*C 的 比 活 度 低 ， 对 于 现代 
树木 得 到 最 大 每 分 钟 每 克 13.6 个 衰变 的 计数 率 (dpm/g)， 但 对 于 50 ka 老 的 样品 仅 0.03 
dpm/g。 并 和 日， 最 大 B 能 非常 低 (156keV)。 因 此 ,在 一 非 零 厚度 的 固体 源 中 大 部 分 粒子 
将 被 样品 中 的 其 他 磋 原 子 吸 收 。 
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图 10-4 ”不同 物质 中 的 碳 同 位 素 的 分 馏 效 应 
( 据 Mook 和 Streurman，1983) 
必须 校正 到 C 植物 的 “C 年 龄 ; 碳酸 盐 类 以 斜 线 表 示 


Libby AY ALBA C 活 度 测定 是 对 固体 碳 样 品 使 用 “屏蔽 增 ”(screen wall) EI Rai 
然而 ， 此 法 不 久 被 气体 计数 器 中 的 CO, 分 析 取 代 Cde Vries 和 Barendsen, 1953) CO, JE 
常 易 于 制备 ， 但 在 气体 计数 器 中 粒子 在 没有 达到 探测 器 前 由 于 吸收 而 有 丢失 计数 的 危险 。 

不 足 的 是 将 由 气体 计数 器 测量 的 活 度 的 天 然 背 景 水 平 〈 来 自 天 然 物质 的 宇宙 射线 和 7 
辐射 ) 远 远 高 于 样品 本 身 的 活 度 水 平 6 -因此 ,采用 两 种 屏 贡 技术 。- 第 一 是 本 身 具 低 活 度 水 
平 (如 “上 古老 ” 铅 ) 的 厚 壁 进行 屏蔽 ; 第 二 种 是 直接 围绕 气体 比例 计数 兹 安置 凑 单 管 的 排 
列 。 电 子 学 上 盖 革 管 以 “ 反 一 致 性 ”连接 到 比例 计数 器 。 如 采 一 高 能 粒 于 ， 如 宇宙 射线 ， 
进入 到 屏蔽 中 ， 它 将 与 比例 计数 器 几乎 同时 起 动 盖 革 管 ， 并 且 将 两 个 信和 号 抵消 把。 

(二 ) 封闭 系统 假设 

在 碳 的 地 质 学 的 一 生 中 ,在 放射 性 定年 中 从 系统 中 的 丢失 通常 并 不 存在 问题 。 然 而 ,外 
来 环境 碳 的 污染 可 能 是 主要 问题 。 为 了 排除 这 些 污染 ,已 经 提出 了 严格 的 样品 准备 程序 。 

对 于 考古 目的 当 和 定年 树木 或 木炭 ， 想 测定 树 被 砍 下 的 时 间 。 因 此 ， 惟 一 必要 的 是 排除 
死 后 与 环境 的 交换 。 对 此 ， 称 之 为 AAA 处 理 的 酸 - 碱 - 酸 淋 洗 处 理 被 证 明 是 有 效 的 (Ols- 
son，1980)。 这 三 步 为 : 

1) 用 4% 的 HCl 在 80C24 小 时 淋 洗 除 拯 糖 、 树 脂 、 土 壤 碳 酸 盐 并 滤 去 腐 殖 酸 。 

2) 用 高 达 4%NaOH 在 高 达 80 至 少 24 小 时 淋 洗 去 除 过 滤 的 丹 宁 酸 (这 一 步 也 去 挥 
部 分 木质 系 )。 

3) 重复 步骤 1) 以 除去 在 碱 性 步骤 中 吸收 的 任何 大 气 COD 

全 过 程 大 约 除去 原始 碳 的 30% 。 

当 为 校正 研究 定年 树 轮 时 ， 目 的 是 很 不 同 的 。 这 种 情况 下 必须 仅 采 样 对 应 于 年 轮 在 增 
长 年 留 下 的 物质 。 这 要 求 所 有 在 该 树 随 后 生长 中 沉淀 下 的 物质 (如 木质 素 ) 必须 被 淋 洗 
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掉 。 这 可 通过 插入 步骤 1) a 到 上 述 程序 中 来 达到 。 该 程序 中 木片 在 70°C 稀 酷 酸 中 由 连续 
加 入 几乎 等 重 的 高 毛 酸 钠 粉末 被 漂白 。 该 程序 除去 了 高 达 75% 的 碳 ， 留 下 纯 纤 维 素 残余 
作 分 析 (Mook ££, 1983). 

当 定 年 骨头 时 ， 所 有 无 机 碳酸 盐 部 分 必须 用 非常 稀 的 HCL 淋 洗 去 除 。 因 为 这 部 分 总 
是 与 地 下 水 交换 碳 。 骨 中 的 有 机 碳 部 分 以 胶原 质 形式 ， 它 抗 死 后 交换 。 对 骨头 处 理 的 不 同 
方法 由 Olsson (1974) 作 了 描述 。 用 酸 淋 洗 已 证 明 改 进 了 珊瑚 放射 性 碳 年 龄 的 精度 。 

(=) 初始 比值 

随 着 放射 性 碳 测 量变 得 更 加 精确 ， 在 历史 物质 和 放射 性 碳 定年 间 的 系统 年 龄 差别 表 
明 ， 大 气 中 的 4C 活 度 水 平 随时 间 变 化 。 这 种 “C 活 度 的 时 间 变 化 的 首 个 证 据 由 Suess 
(1955) 提供 ， 他 发 现 20 世纪 的 树木 在 活 度 上 相对 于 19 世纪 的 亏损 2%。 这 是 因为 放射 
性 碳 被 通过 燃烧 化 石 燃料 引入 到 大 气 中 的 “ 死 ” 碳 稀释 所 臻 〈 核 试验 后 来 通过 加 入 “C 到 
大 气 中 驱使 此 平衡 向 另 一 方向 )。 随 后 ，de Vries (1958) 发 现 17 世纪 后 期 的 树木 比 19 tH: 
纪 树 木 只 大 约 高 2% 的 活 度 。 这 两 个 异常 有 时 称 为 “Suess” 和 “de Vries” BLY 

MC 活 度 上 的 长 期 变化 的 发 现 引 出 了 各 种 模式 试图 解释 这 种 记录 。Forbush (1954) wi 
察 到 11 年 周期 的 太阳 黑子 活动 与 宇宙 射线 强度 呈 道 相关 关系 。 这 是 因为 太阳 活动 的 高 水 
平 〈 以 黑子 活动 增加 为 标志 ) 引起 离子 化 粒子 的 太阳 风 增 加 ， 它 扩展 太阳 磁场 并 将 银河 系 
的 宇宙 射线 偏离 地 球 。Oeschger (1970) 的 计算 表明 ， 同 温 层 的 宇宙 射线 通 量 在 太阳 的 
最 小 活动 期 相对 于 最 大 活动 期 接近 加 倍 。 

因为 历史 记录 可 得 到 太阳 黑子 活动 的 频率 ， 这 便 提供 了 作 过 去 1500 年 宇宙 射线 强度 
图 的 方法 ， 也 就 是 4C 的 变化 。Stuiver (1961) 完成 了 这 些 计算 ,并 提出 在 17 世纪 后 期 的 
太阳 黑子 最 小 能 解释 “de Vries BU” MOSBY C 活 度 最 大 。 这 得 到 了 由 Stuiver (1965) 
使 用 更 详细 的 CC 数据 的 证 实 (图 10-5). 





-20 7600 1750 1800 1850 1900 
公元 /a 


图 10-5 ”太阳 黑子 活动 与 4C 相对 活 度 (以 A 表示 的 于 分 数 ) 图 
( 据 Stuiver, 1965) 
说 明了 17 世纪 和 18 世纪 的 一 致 反 相 关 性 ;最 佳 拟 合 线 用 两 套 “C 数据 (误差 盒 与 误差 十 字 ) 绘 出 


C 活 度 曲线 的 范围 较 好 地 后 推 到 公元 前 ， 揭 示 了 大 的 长 期 变化 。 另 外 ， 短 期 效应 归 
结 为 太阳 的 宇宙 射线 产生 变化 (Suess，1965)。Elsasser (1956) 预测 ， 如 果 地 球 做 场 
强度 表现 出 长 期 变化 ， 像 由 Thellier (1941 及 以 后 ) 所 提出 的 那样 ， 那 么 ， 这 将 影响 大 气 
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的 古 宇 宙 射 线 通 量 事件 ， 并 因此 影响 “C 产生。 然而 ， 与 地 球 磁 场 强度 偶然 关系 的 有 力 证 
据 直到 Bucha 和 Neustupny (1967) 提供 了 更 广泛 的 古 地 磁 强 度 测 量 才 建立 起 来 。 这 些 数 
据 揭示 有 具 全 球 性 的 地 球 磁 场 强 度 的 正弦 曲线 变化 ， 并 且 与 放射 性 碳 和 绝对 年 龄 间 的 正弦 曲 
线 偏 离 相 匹配 。 

通过 模拟 古 地 磁 强 度 变 化 对 "C 活 度 的 影响 ，Bucha 和 Neustupny 几乎 能 精确 地 匹配 
树 轮 和 放射 性 碳 时 标 间 的 偏差 (A 10-6)。 与 历史 定年 的 树木 对 比 ， 除 了 此 曲线 被 解释 为 
问 上 大 约 100 a 外 ， 表 现 出 非常 类 似 的 结果 。 这 可 能 是 树木 增长 与 利用 间 的 平均 时 间 滞 后 
所 致 。 因 为 Bucha 和 Neustupny 的 模式 联系 放射 性 碳 与 绝对 年 龄 间 对 全 球 磁 场 变化 的 长 期 
偏差 ， 它 也 意味 着 该 偏差 应 具有 系统 的 世界 范围 性 质 。 因 此 ， 它 给 出 了 建立 精确 系列 校正 
的 根据 ， 那 么 它 可 用 于 “常规 ， 放 尉 性 碳 年 龄 到 日 历年 龄 的 世界 范 围 校 正 。 


年 龄 偏差 /a 





图 10-6 “常规 ”放射 性 碳 年 龄 (CE ERA = 5568 a) 与 其 他 年 龄 测定 间 的 年 龄 偏差 图 解 
( 据 Bucha 和 和 Neustupny，1967) 
ai 一 使 用 半衰期 5730 a 的 放映 性 碳 法 3 BOR SEE CE ee cH) SEE; 
d 一 使 用 半衰期 5730 五 并 校正 地 球 做 场 强 度 变 化 的 放射 性 碳 法 


(四 ) 树木 年 代 学 

很 快 就 认识 到 对 于 初始 “C 变化 校正 “和 常规”“C 时 标的 最 精确 方法 是 综合 放射 性 碳 
定年 与 树 轮 年 代 学 。 过 去 30 年 很 大 的 努力 都 放 在 此 任务 上 。 

通过 使 用 有 发 育 障 但 的 狐 尾 松 已 经 成 功 地 作 了 最 长 的 树木 年 代 学 校正 。 当 此 工作 开始 
时 ， 此 种 属 当 时 被 称 为 pinus aristata。 然 而 ， 现 在 通常 称 之 为 pinus longaeva。 这 种 树 的 
半 沙 漠 习 性 导致 其 长 寿命， 死 后 保存 好 。 根 据 几 个 活 树 和 来 目 加 利 福 尼 亚 中 东部 日 山 17 
个 死 的 树木 标本 ，Ferguson (1970) 更 正 了 连续 的 主要 年 代 和 学问 后 推 至 超过 7000a (图 10- 
7)。 这 套现 在 扩展 到 大 约 8700 年 (到 6700B.C.)， 并 且 包 括 在 大 约 4600 年 老 的 最 老 活 树 
(Ferguson 等 ，1983)。 

Suess (1970) 给 出 了 一 套 对 来 自 Ferguson 采集 的 狐 尾 松 的 315 个 放射 性 厂 测 量 数据 ， 
并 利用 它 构筑 了 从 公元 前 5200 年 到 现在 的 连续 校正 曲线 。 该 曲线 的 最 显著 的 特征 之 一 是 
FUR 100~300 年 的 大 量 “ 波 动 ” 的 存在 ， 攻 加 在 上 面 讨论 的 长 期 变化 之 上 。 因 为 他 的 
校正 曲线 是 由 肉眼 通过 测量 点 画 出 的 ， 而 不 是 使 用 统计 曲线 拟 合 ，Suess 受到 了 众多 的 批 
评 。 其 他 许多 人 研究 者 (MÆ Pearson 等 ，1977) 仍 坚 持 由 Suess 鉴别 出 的 次 级 “波动 ”是 
数据 中 人 为 的 统计 误差 ， 并 且 没 有 真实 意义 。 然 而 ， 这 是 一 个 不 真实 的 模式 ， 因 为 已 知 的 
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图 10-7 依据 年 龄 迫 错 的 活 与 死 的 狐 尾 松 样 品 的 主 树 轮 年 代 
( 据 Ferguson，1970) 
a 一 每 个 样品 的 范围 ; b 一 取得 原始 数据 的 总 半径 数 


公元 17 世纪 “de Vries 效应 ”具有 类 似 的 范围 。 古 放射 性 碳 记录 中 (公元 前 3500 年 ) 的 
“Suess” 波 动 的 真实 性 最 后 由 De Jong (1979) 建立 。 这 些 波动 在 图 10-8 中 被 看 作 所 示 
的 9000 ER E HR PEME KHC 变化 上 。 

校正 曲线 的 卷 绕 的 形状 引入 了 许多 期 
AC 定年 的 模糊 性 ， 因 为 单一 的 放射 性 
碳 年 龄 能 对 应 于 多 于 一 个 的 历史 年 龄 。 这 
些 模糊 性 有 时 可 通过 应 用 历史 限制 加 以 二 
明 。 男 一 种 方法 ， 如 果 一 样品 跨越 能 被 测 
定 的 多 于 50 个 增长 年 轮 ， 在 树木 定年 中 一 一 一 
这 种 模糊 性 就 可 以 避免 。 那 么 ， 这 种 年 轮 时 间 /ka 
系列 构成 小 的 与 已 知 校正 曲线 摆动 匹配 的 
“浮动 ”校正 曲线 ， 从 而 得 到 树木 样品 : 图 10-8 0 
长 精确 得 多 的 时 间 跨 度 。Suess 和 Strahm 根据 ae, en anda 欧洲 橡树 
(1970)， 他 们 相对 狐 尾 松 校正 曲线 定年 来 年 代 以 同位 素 分 馏 的 千 分 偏 差 表示 
自 Auvernier (瑞士 ) 浮动 树 轮 系 列 (图 
10-9) 时 说 明了 这 种 方法 。 该 程序 使 得 Auvernier 物质 质 的 年 龄 误差 从 几 百 年 减 小 到 几 十 年 。 

为 了 获得 最 高 质量 的 校正 曲线 ， 应 分 析 单 一 树 轮 样 品 。 狐 尾 松树 小 ， 分 析 上 样品 量 有 
限 ， 限 制 了 测定 精度 。 然 而 ,，“ 波 动 匹配 ”浮动 树 轮 年 代 学 与 连续 的 狐 尾 松 校正 曲线 能 允 
许 利 用 较 大 树 作 更 详细 的 曲线 校正 。 

在 欧洲 ， 用 于 详细 校正 的 最 重要 树 是 橡树 (Quercus petraea )。 这 是 因为 橡树 由 于 其 
增长 方式 很 少 缺失 年 增长 轮 。 相 反 ， 广 泛 分 布 的 档 木 (Adaer) 可 缺少 其 年 轮 高 达 45% 
(Huber，1970)。 因 为 橡树 长 的 寿命 ， 大 树 表现 出 死 后 良好 地 抗 衰变 ， 是 理想 的 测定 对 
象 。 在 北美 ， 使 用 如 道格拉斯 冷杉 (Pseudotsuga menziesii) XERKA ALE ZL ( Se- 
guoia gigantea), it# 1500 年 的 MC 被 详细 校正 (Stuiver 等 ，1986)。 该 曲线 在 1985 放射 
性 碳 商 务 会 议 上 被 采用 为 国际 标准 (Mook, 1986). 
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如 果 浮 动 年 代 学 来 自 地 理 上 接近 校正 年 代 学 
的 地 区 ， 甚 至 也 有 可 能 进行 更 精确 的 定年 。 因 为 
有 “波动 匹配 ”的 放射 性 碳 数据 来 获得 误差 为 儿 
十 年 的 历史 年 龄 ， 那 么 ， 树 轮 宽度 本 刁 匹 配 于 浮 
动 与 校正 物质 之 间 ， 以 获得 精确 的 年 龄 。 然 而 ， 
该 方法 要 求 两 年 代 学 来 目 具 相 同 气 候 的 区 域 ， 因 
此 产生 类 似 的 增长 变化 。 

Hillan 等 (1990) 使 用 该 程序 测定 了 来 自 Som- 
erset( 莫 格 兰 ) 的 新 石器 时 代 的 木质 路 年 龄 及 其 可 
能 的 建造 年 (公元 前 3806 年 )。 该 年 龄 是 根据 10 
ER 块 木头 具有 年 龄 为 公元 前 3807 年 /或 3806 年 树 皮 
Oe 300 表面 的 事实 ,因此 ,它们 必定 是 在 那个 日 历年 砍 下 

的 。 具 树 皮 年 龄 为 公元 前 3800 年 的 单个 样品 可 
图 10-9 树木 样品 4C 数据 与 校正 曲线 的 对 比 ” 能 代表 对 该 路 的 后 来 修理 。 此 工作 表明 ,因为 树 
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(H5 Suess 和 Strahm, 1970) 本 年 代 学 对 世界 更 多 区 域 是 完全 的 ’ 它 将 更 加 可 
BHAT RAR KEM: 虚线 外 对 实测 。 能 定年 大 的 树木 样品 及 其 被 砍 倒 的 确切 年 龄 。 
= 一 些 研究 者 声称 ， 来 自 单一 太阳 黑子 旋回 的 


树木 中 相当 大 的 CC 变化 (20 和 %) (Baxter 等 ，1973; Fan 等 ，1986)。 然 而 ， 在 此 时 标 上 
大 气 “C 变化 并 不 与 Stuiver 和 Quay (1981) 的 实验 数据 相 一 致 。 后 者 模拟 了 太阳 黑子 旋 
回 小 的 〈4%a) “C 变化 ， 处 于 测量 精度 限 以 内 。 

(五 ) 铀 系 校 正 

已 作 了 许多 努力 来 扩展 超出 树木 年 代 学 极限 的 “GE 时 标 校 正 。y 这 些 主要 是 使 用 纹 泥 湖 
沉积 物 (Tauber, 1970) 或 冰心 (Hatnmer 等 1986) 汪 然而 7 这 些 方法 涉及 到 定年 点 则 
长 的 内 插 ， 根 据 估计 的 沉积 或 降水 速率 。 结 果 ， 它 们 并 不 是 非常 精确 的 。 

Bard (1990 a) 通过 使 用 质谱 铀 系 分 析 在 扩展 放射 性 碳 校正 上 前 进 了 一 大 步 。 该 方 
法 被 用 来 确定 先前 “C 分 析 的 Barbados 珊瑚 的 绝对 年 龄 。 考 虑 到 碳酸 盐 中 封 财 系统 行为 的 
误差 ， 该 方法 由 分 析 小 于 10 ka 老 的 样品 来 证 明 。 在 大 气 与 海水 库 间 400 a 的 校正 后 ， 这 
些 给 出 与 树木 年 代 学 时 标 良 好 吻合 的 年 龄 。 较 老 样品 的 结果 给 出 于 A “C 活 度 ( 相 对 于 现 
在 树木 ) 对 U 一 Th 年龄 图 上 (图 10-10). 10~15 ka 范围 内 的 样品 给 出 的 AcC 活 度 良好 
地 位 于 地 磁场 强度 数据 预测 值 的 误差 内 。 老 于 15 ka 的 样品 初始 给 出 更 离散 的 数据 (图 
10-10 FZOR). Am, ERA a Ce 测量 的 重复 分 析 给 出 更 一 致 的 结果 (Bard 等 ， 
1990b，1993 ) 。 

Mazaud 等 (1991) 对 比 了 依据 改进 的 地 磁 强 度 记 录 的 "4C 的 产生 模式 与 珊瑚 数据 。 珊 
瑚 数据 与 预测 的 *C 活 度 曲线 间 的 良好 吻合 表示 ， 大 气 与 水 轿 中 长 期 活 度 变 化 大 部 分 可 由 
变化 的 宇宙 射线 产生 加 以 解释 (相应 于 磁场 的 长 期 变化 )。 因 此 ， 和 气候 影响 (能 影响 大 气 
与 海洋 碳酸 盐 库 间 的 “C 平衡 ) 必定 只 起 从 属 作 用 。 然 而 ，Stuiver 等 (1991) 认为 ， 由 海 
洋 循 环 中 的 变化 通过 从 海洋 碳酸 盐 释 放 上 CC， 气候 对 大 气 的 “CAC 活 度 比 可 具 次 级 影响 。 
对 此 过 程 在 树木 年 代 学 的 时 标 内 还 没 证 据 ， 但 在 最 后 的 脱 冰川 化 的 主要 气候 再 调整 过 程 中 
可 能 发 生 过 。 
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Edwards 等 (1993 a) 对 于 公元 前 8 一 
14 ka 期 间 由 更 详细 的 珊瑚 人 研究 证 明 了 该 想 
法 。 他 们 发 现在 公元 前 12 ka 与 11 ka 间 “C 
活 度 上 显著 的 迅速 降低 ， 他 们 将 它 归 结 为 由 
IE” WITKA C 的 稀释 。 这 是 由 于 在 北 
大 西洋 循环 中 变化 所 致 ， 它 也 可 引起 新 仙女 
(Younger Dryas) 冰川 事件 再 发 展 。 因 此 ， 
认为 气候 变化 短期 能 扰动 地 磁场 对 大 气 “C 
活 度 的 整个 控制 。 进 一 步 要 求 对 珊瑚 的 详细 
研究 来 证 明 此 模式 。 

=. “C 加 速 器 质谱 法 

在 宇宙 成 因 核 素 的 测定 中 对 放射 性 计 
数 ， 质 谱 是 潜在 的 有 力 选 择 ， 因 为 它 使 用 柱 
癌 中 该 核 素 的 每 一 个 原子 。 相 反 ， 计 数 测 定 
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仅 使 用 在 测量 实验 中 衰变 的 少数 原子 。 如 果 
衰变 率 非 常 高 (相应 于 小 于 1 ka 的 半 误 

WH), 那么 后 一 方法 可 能 是 最 有 效 的 。 然 而 ,图 10-10 A 1C( 相 对 于 树 纶 年 代 学 定年 的 现代 树木 ) 
对 于 长 寿命 核 素 ,质谱 有 能 力 胜 过 计数 法 。 ( 粗 曲 线 ) 与 U-Th 分 析 ( 空 心 与 实心 圆 ) 图 解 





EH REAR AT NAL EA TTT) ied 4. Sor TO 
wees aw eg 虚线 指 宇宙 成 因 理论 模式 预测 的 4C 活 度 的 范围 
丰 度 为 特征 。 前 一 问题 以 即使 是 现代 碳 最 高 
的 C/A2C EE (1.21077) 将 引起 如 通常 地 质 学 家 所 用 的 “这 规 盖 仪 器 的 质谱 计 中 不 可 
接受 的 大 的 峰 尾 这 一 事实 为 例 。 这 类 仪器 典型 地 在 铀 质量 处 的 “ 丰 度 灵敏 度 ” 为 10 “"， 
在 碳 质量 处 可 减少 到 10 。 

丰 度 灵敏 度 可 通过 在 “常规 ”质谱 计 中 增加 它 的 大 小 、 引 入 静电 过 滤器 并 通过 增加 加 
速 电压 和 磁 流 改进 到 足够 测定 4C。 后 面 的 方法 分 别 过 滤 和 压制 由 离子 源 发 射 的 离子 能 的 
散布 。 加 速 器 质谱 通常 具有 所 有 这 些 特征 ， 但 它们 对 加 速 器 质谱 (AMS) 不 是 主要 的 。 
在 AMS 中 使 用 的 串 列 式 加 速 器 的 主要 特征 是 电价 交换 过 程 ， 它 去 除 分 子 干扰 并 达到 非常 
高 的 离子 能 ， 可 使 低能 探测 器 分 辨 原子 的 同 量 异 位 素 。 

像 许 多 技术 一 样 ，AMS 开始 作为 一 种 方法 寻求 应 用 ， 但 以 其 自身 的 正确 性 迅速 成 为 
一 种 有 用 的 工具 。 在 将 来 ， 激 光 诱 导 共 振 离子 化 在 排除 同 量 异 位 素 干 扰 上 可 能 取代 加 速 剖 
的 作用 (Labrie 和 Reid，1981) ， 但 现在 AMS 是 主导 方法 。 

捉 列 式 加 速 器 的 本 质 是 在 百 万 电子 伏特 范围 由 正 电 压 对 负离子 的 初始 加 速 ， 随 后 通过 
离子 束 的 电价 交换 ， 之 后 正 离子 被 加 速 返回 到 零 电 压 。 在 电荷 剥夺 过 程 中 ， 不 同 元 素 的 同 
量 异 位 素 常常 行为 不 同 ， 使 它们 随后 分 离 ， 而 分 子 离子 的 同 量 异 位 素 干 扰 被 破坏 掉 。 电 价 
剥夺 可 由 离子 束 通过 剥夺 电子 的 气体 〈 如 毛 ) 、 薄 的 石墨 膜 或 (在 非常 高 能 量 的 加 速 部 中 ) 
薄 的 金属 稍 来 完成 。 碳 的 实验 已 经 证 明 ， 电 价 判 夺 到 + 3 价 状态 常常 是 最 有 效 的 ， 因 为 三 
价 的 CH, 分 子 离子 还 没有 观察 到 (Litherland，1987)。 这 便 避 免 了 用 高 分 辨 的 磁 分 析 华 由 
它们 的 质量 缺陷 来 分 辩 分 子 离子 。 
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MC. AL 和 ?I 的 测定 可 在 低能 串 列 加 速 器 上 完成 (Litherland，1980; 1987)。 在 这 
种 情况 下 ， 原 子 的 同 量 异 位 素 : IN, OMe A? Xe 并 不 形成 稳定 的 负离子 ， 因 此 ， 在 离 
子 源 上 完全 分 离 (如 Purser 等 ，1977)。 然 而 ， 原子 *C 离子 与 分 子 上 CED 的 分 离 取决 于 
串 列 加 速 器 的 电荷 剥夺 阶段 。 

由 AMS 所 作 的 多 数 “C 分 析 现 在 是 在 固体 石墨 样品 上 完成 的 。 典 型 的 准备 方法 是 
CO 的 催化 还 原 。 然 而 ，Bronk 和 Hedges (1987) 已 试验 了 使 用 CO, 气体 离子 源 。 为 了 达 
到 现代 碳 每 秒 15 个 离子 的 4C 离子 束 ， 必 须 产生 2 pA WY “OR” PCR TR. RAR 
溅 射 源 可 达到 此 目的 ， 通 过 用 来 自 离子 枪 的 Cs+ 又 击 样品 喷射 出 负 碳 离子 。AMS 放射 性 
碳 测定 的 效率 由 1 mg 碳 产 生 的 计数 率 与 来 自 1 g 全 碳 的 8 计数 率 相 同 的 事实 得 到 说 明 。 
然而 ， 一 55 ka 的 矶 样品 得 到 2 pA “C 离子 束 仪 具 每 分 钟 一 个 离子 的 "4C 计数 率 (相应 于 
“CC 比值 大 约 为 1.2x10- ”)。 

溅 射 源 产 生 的 具 不 同 能 量 的 离子 束 。 加 速 到 几 十 千 伏 后 ， 在 离子 束 准备 到 加 速 器 前 必 
须 使 用 静电 分 析 器 将 这 些 加 以 “整理 "。 另 外 ， 为 了 由 上“C 束 与 气体 分 子 的 磁 撞 使 C 散射 
最 小 化 ， 有 必要 在 加 速 器 前 用 磁 分 析 器 将 主要 与 微量 离子 束 分 开 。 

在 “C 定 年 中 ， 最 有 效 的 电荷 剥 夺 介 质 是 由 串 列 加 速 器 的 中 央 超 高 电压 “剥夺 通道 ” 
中 的 较 高 气压 提供 的 。 串 列 发 生 器 两 端的 加 速 管 的 差分 泵 能 维持 其 压力 比 和 剥夺 通道 中 的 低 
5000 ff (Litherland; 1987)。 电 和 荷 剥夺 过 程 在 正 离子 束 产 生 电 价 态 范围 ， 如 仅 大 约 50% 

攻 离子 具 选 择 的 电价 。 因 此 ， 加 速 器 系统 必 

须 在 未 知 样品 分 析 前 相对 于 已 知 *CAC 比 

值 的 标 样 校正 。 使 用 3MV nek ae MC PS 

生 对 放射 性 碳 测 量 是 理想 的 ， 但 来 自 

1;4MY essay CF BFA (Lee 
4° 1984) - 

非常 高 能 的 正 离子 束 (通常 >1MeV) 
可 使 用 测定 收集 离子 能 量 及 丰 度 的 离子 化 
计数 器 。 这 便 提 供 了 分 辨 任何 在 “C 离子 束 
中 残余 分 子 的 最 终 方 法 (可 能 加 速 后 重新 


+ 
结合 o 


AMS 对 放射 性 碳 分 析 应 用 的 范例 是 意 
KA ER AY BE OP i RE SE (Damon 等 ， 
1989), RF 1350 年 提出 它 是 中 世纪 的 
“图 标 "， 但 现 它 被 认为 可 能 是 基督 的 寿 布 。 
AMS 分 析 的 到 来 提供 了 对 使 用 总 共 仅 7 
cm’ (150 mg) 衣物 的 纤维 作 绝对 定年 的 机 
会 。 它 被 分 发 到 亚利桑那 、 牛 津 和 苏黎世 
的 大 学 实验 室 。 主 要 担心 的 是 该 织物 可 能 
在 它 长 期 作为 遗物 的 历史 中 被 污染 了 。 因 





450 





900 1500 


日 历年 龄 /a( 公 元 ) 


图 10-11 意大利 都 灵 于 尸 布 的 “常规 ”放射 性 磋 
年 龄 转换 成 日 历年 龄 的 解释 
( 据 Damon 等 ，1989) 





年 龄 限 以 95% 的 置信 水 平 (2c) ,包括 校正 曲线 的 估计 误差 ; 
两 个 可 能 的 日 历年 龄 范围 ( 斜 线 区 ) , 较 新 的 由 历史 数据 排除 
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此 ， 每 个 组 对 各 上 自 所 得 的 衣物 样品 作 了 大 
量 不 同 的 清洗 程序 。 另 外 ， 每 个 组 定年 了 


不 同 已 知 年 龄 的 三 个 控制 纤维 样品 以 形成 实验 室 间 重 现 性 的 总 体 印 象 。 

来 目 三 个 实验 室 的 结果 ， 在 不 列 苏 博 物 馆 独 立 比 较 ， 良 好 吻合 ， 尽 管 该 庄 己 布 本 身 得 
到 比 控制 样品 差 的 重 现 性 (可 能 是 由 于 污染 )。 该 庄户 布 的 “常规 ”放射 性 碳 年 龄 
(B.P.) 使 用 Stuiver 和 Pearson (1986) 的 校正 曲线 转换 成 日 历年 龄 。 对 常规 年 龄 的 95% 
置信 限 在 校正 曲线 中 包含 技术 上 产生 两 个 可 能 日 历年 龄 范围 的 变形 ，A.D,1262 一 1312 a 
和 1353 一 1384 a (K| 10-11). Ait, AABBA We 1350 年 后 继续 展示 ， 后 一 范围 能 幸 
运 地 依据 历史 基础 将 其 排除 。 结 论 是 该 庄 尸 布 的 亚麻 来 自 于 生长 于 A.D.1290+25 年 的 棉 
花 ， 因 此 它 是 中 世纪 的 人 造物 。 


第 二 节 ” 皱 -10 


大 气 中 衬 宙 射线 直接 与 所 和 氧 原子 反应 ， 引 起 散 裂 (碎片 ) 进入 到 Li, Be 和 B 轻 原 
子 中 。 在 这 些 原子 中 ， 产 生 的 核 素 之 一 是 不 稳定 的 Be。 宇 宙 成 因 的 %Be 也 能 就 地 产生 于 
暴露 岩石 的 表层 中 。 

Be 通过 纯 8 衰变 成 为 *B。 由 放射 性 计数 在 天 然 物质 中 首次 被 观测 到 (Arnold， 
1956)。 然 而 ， 即 使 在 那 时 ，Arnold 认识 到 质谱 可 能 取代 放射 性 计数 作为 "Be 测定 的 方法 。 
这 是 因为 1.51 Ma 的 相当 长 的 半衰期 (Hofmann 等 ，1987)， 使 得 天 然 样 品 的 Be 分 析 的 
计数 成 为 非常 无 效 的 过 程 。 例 如 ，McCorkell (1967) 用 1200 t 冰 水 由 8 计数 对 格陵兰 
冰 作 “Be (和 “Al) 测量 。 相反 ，Raisbeck 等 _ (1978) 对 类 似 的 物质 仅 10 kg 冰 水 第 一 次 作 
了 AMS 测定 。 

分 析 上 ， 由 AMS 对 ?Be 的 测定 类 似 于 只 C， 但 涉及 到 一 些 另外 的 复杂 性 。 因 为 Be 并 
不 形成 稳定 的 负离子 ， 必 须 使 用 BEO, 对 于 BED 5 的 同 量 民 位 素 干 扰 是 严重 的 问题 。 这 
由 离子 束 通过 其 压力 调整 到 完全 停止 "Be 发射 的 吸收 气体 (在 探测 右前) 加 以 克服 。 由 
AMS 产生 的 "Be 离子 束 的 高 离子 速度 可 使 它 通 过 达到 探测 器 ， 它 由 最 终 吸 收 离子 束 的 表 
面 障 和 但 探测 甫 前 的 气体 离子 化 计数 器 组 成 。 第 一 个 探测 天 测量 当 它 们 与 室 中 气体 分 子 碰撞 
时 离子 的 能 量 丢 失 (AE) ( 它 与 原子 序数 有 关 )。 第 二 个 探测 堪 测 量 剩余 能 量 。 使 用 此 双 
变 判别 式 , “Be 离子 便 能 从 其 他 信号 中 解 出 〈 图 10-12) 得 到 非常 低 的 背景 。 样 品 的 Be 
含量 由 相对 于 加 入 的 ”Be 稀释 剂 测 出 并 由 经 常 的 标 样 分 析 的 仪器 质量 歧视 标准 化 。 

一 、 大 气 中 的 ?Be | 

Be 通过 附着 气 溶 腕 进入 到 水 循环 ， 由 沉降 作用 将 其 清除 。 结 果 ， 在 大 气 中 不 像 “C， 
EASE Aa is Ta] (大 约 1 周到 2 年)， 在 它 “ 降 阔 ” 前 在 大 气 内 部 并 不 是 均一 的 。 

最 初 打 算 用 (Raisbeck 等 ，1979) 降水 的 Be 分析 可 限制 全 球 的 平均 0Be 产 率 。 然 
而 ， 两 个 因子 使 降水 中 的 MBe 通 量 测定 复杂 化 。 一 是 相当 富 Be 的 土壤 粒子 被 大 气 捕获 的 
倾向 并 引起 雨水 的 次 生 污 染 (Stensland 等 ，1983)。 一 旦 这 种 效应 除 掉 ， 单 个 沉积 事件 仍 
产生 出 具 非 常 可 变 的 Be 含量 (Brown 等 ，1989 ) 。 

衡量 土壤 再 悬浮 "Be 丰 度 的 效应 , 方法 之 一 是 将 其 与 "Be 数据 比较 。 后 者 具 相 当 类 似 
于 “Be 的 大 气 产 率 ， 但 由 于 它 非常 短 的 半衰期 (53 天 ) 在 土壤 中 含量 要 低 得 多 , Aly 计数 
测定 。 评 佑 此 效应 的 另 一 方法 是 对 比 大 陆 与 海洋 的 ”Be 沉积 速率 。Brown 等 (1989) 为 了 
证 明 在 温 帘 纬度 它 的 行为 ， 在 分 析 上 夏威夷 和 美国 大 陆 的 MBe 沉降 中 使 用 了 这 两 种 方法 。 夏 
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AE/MeV 


图 10-12 典型 地 质 样品 的 AE XIE 图 解 


说 明了 “Be 与 其 他 核 素 的 分 辨 点 的 大 小 代表 








E/MeV 


(4% Brown T 1982) 


每 一 单元 的 计数 (最 小 为 1 个 计数 ) 


“Be 样 TESA 





i l 
0 20 40 60 80 100 
癌 位 素 丰 度 (10catom + g) 





110-13 ”夏威夷 MaunalLoa 与 伊利 诸 伊 
Bondville 降水 中 ?Be 与 ?Be 浓度 直方 图 
( 据 Brown 等 ，1989) 
打者 是 积累 的 周 降水 ， 石 者 是 单 次 阵 两 


BREAD EE Be it CBA AYE REIH 非常 类 似 于 美国 伊利 诺 伊 雨中 的 
"Be (图 10-13), {ASCE RI RMU ELSES BIE BRIA SE, 
单 次 降雨 中 Be 含量 的 变化 性 使 得 测定 中 纬度 地 区 的 精确 年 通 量变 得 困难 。 这 些 数 据 


0Be 通 量 /10?atom.cm"2.a-0 
J 


图 10-14 ”作为 纬度 函数 的 降水 中 10Be 年 


194 





30 60 
纬度 A(* )( 北 或 南 ) 


通 量 经 验 估 计 的 总 结 
( 据 Brown 4, 1992) 
这 些 与 依据 宇宙 射线 强度 的 理论 模式 
(由 曲线 表示 ) 进行 对 比 


90 


作为 纬度 函数 的 总 结 (图 10-14) 表明 了 这 
旦 估计 的 变化 性 (Brown 等 ，1992)。 然 而 ， 
在 热带 纬度 处 年 "Be 通 量 的 估计 是 更 可 重 现 
的 。 根 据 宇宙 射线 强度 是 纬度 的 函数 〈Lal 
等 ，1967 )， 后 者 与 全 球 10°atom/cm? /a 
“Be 通 量 估 计 良 好 吻合 。 因 此 ， 现在， 图 
10-14 中 的 曲线 代表 了 大 气 1Be 通 量 的 最 佳 
有 效 估计 。 

KAU Be 积累 于 雪 和 冰 中 ， 但 其 半衰期 
太 长 以 致 不 能 定年 这 种 沉积 。 然 而 ， 它 可 用 
作 和 气候 变化 的 示 踪 体 并 理解 大 气 中 调节 宇宙 
成 因 “C 产 生 过 程 。Raisbeck 等 (1981a) 对 
南极 东部 Dome C 站 906 m 长 的 冰心 作 了 首 
次 这 类 详细 研究 。 该 冰心 根据 氧 同位 素 与 
“C 定 年 的 海洋 沉积 物 的 相关 性 确定 年 龄 。 











该 冰心 顶部 40 m 的 详细 研究 揭示 大 约 在 1700A.D. 的 Be 最 大 值 ， 它 与 那 时 AC 的 de 
Vries 最 大 效应 和 “Maunder” 的 太阳 黑子 最 小 相关 (Eddy, 1976). R, i PORTE Se 
宇宙 射线 强度 的 太阳 调 忆 模式 。 

来 自 世 纪 营 和 Milcent 站 的 格陵兰 冰心 的 随后 研究 (Beer 等 ，1984) WX, VBe 最 大 
与 Maunder 的 太阳 黑子 最 小 相对 应 (图 10-15)。 男 外 ，Beer 等 (1985) 完成 了 来 自 Mil- 
cent 冰心 的 非 毅 详细 的 同位 素数 据 的 傅立叶 变换 分 析 。 这 揭示 了 具 9~11 年 周期 ， 等 于 
“太阳 黑子 周期 ”时 间 的 次 级 "Be 变化 ， 都 在 Maunder 最 小 之 前 和 期 间 。Beer 等 从 这 些 发 
现 得 出 的 结论 是 ， 即使 当 太 阳 黑 子 实际 上 不 可 见 时 ， 太 阳 活 动 继续 变 化 。 

与 过 去 500 年 *C 和 ”Be 数据 间 的 良好 吻合 相反 ， 全 部 Dome C 冰心 的 勘测 性 研究 
(Raisbeck 等 ，1981a) 揭示 了 "Be 与 *O 的 强 相关 性 ， 它 是 因为 末次 冰期 的 气候 影响 所 致 。 
没有 观 凤 到 与 地 磁场 强度 则 的 明显 关系 ， 地 人 磁 场 6000 年 前 达 最 小 值 并 认为 其 控制 长 期 的 
MC 变化 。Yiou 等 (1985) 通过 将 末次 冰期 期 间 的 "Be 最 大 值 归结 为 那 时 较 低 的 降水 ， 提 
出 此 问题 的 部 分 答案 。 这 将 从 大 气 清 除去 相同 量 的 “Be, 但 集中 于 冰 的 下 部 ， 引 起 “Be 记 

南极 Dome C 的 长 期 数据 再 一 次 与 来 自 世 纪 营 的 结果 匹配 (图 10-16), Beer 等 
(1988) 提出 两 个 可 选择 的 模式 来 解释 "Be 与 地 磁 强 度数 据 间 相关 性 缺失 。 一 种 解释 是 长 





道格拉斯 冷杉 树 轮 


公元 前 9000a 公元 1700a 


A“C( 任 意 单位 ) 


Be 浓度 (104atem > g`!) 


Be/(atom - g!)(vk) 





386x104 
= 
> 3 
i D 
5 这 
= 104 m 
1500 1600 1700 1800 1900 : 0 A pus 
公元 年 /a 离 基 岩 距离 /mm 
图 10-15 ”过 去 500 年 间 Milcent 与 图 10-16 1400 m 以 上 (大约 对 应 10 ka) 
世纪 营 冰 心中 Be 变化 图 世纪 车 (格陵兰 ) 冰心 中 Be 与 
( 据 Elmore 等 ，1987) 6 80 变化 图 解 
与 树 轮 中 年 龄 校正 的 4C 水 平一 起 对 比 ， 通 过 10Be ( 据 Beer 等 ，1988 ) 


数据 的 曲线 代表 大 约 以 30 年 为 单元 的 平均 
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期 的 "Be FMC 活 度 变化 并 不 是 由 地 磁场 引起 的 ， 而 是 由 气候 影响 和 太阳 宇宙 射线 调节 的 
复合 相互 作用 引起 的 。 然 而 ， 近 来 放射 性 碳 时 标的 U-Th 校正 表明 ， 高 达 30 ka 老 的 MC 
变化 大 部 分 能 由 地 球 磁场 的 变化 加 以 解释 。 气 候 影 响起 次 要 作用 。 

=, tia HA Be | 

BM BK PAE A EA Hh op BS RE Ie AY + EO SE A, WR FRAT Be 的 
SCE, IRA 2978 EB EAA a RU UE EIN, 2a RULE 
物 的 加 入 或 移 去 ， 那 么 该 土壤 段 应 含有 还 没有 训 变 掉 的 所 有 沉积 的 !0Be 的 全 部 总 量 。 此 过 
程 提 供 了 通过 测定 在 该 段 中 "Be 的 总 积累 定年 土壤 剖面 的 机 会 ， 但 明显 有 大 量 的 假设 。 

弗吉尼亚 一 土壤 剖面 的 总 ”Be 量 代表 着 饶 吸 收 表现 出 接近 100% 的 有 效 (Pavich 等 ， 
1985), Be 的 活 度 表现 出 对 深度 的 平滑 训 变 曲线 (图 10-17a) ， 总 量 为 9x10latom/em?。 
我 们 能 将 此 值 与 理论 总 量 (N) 对 比 ， 假 定 在 一 给 定时 间 内 100% 吸 收 。 由 方程 给 出 


N= (1-e™) (10 — 3) 


TU: 9 是 从 降雨 来 的 输入 通 量 ; ARRA. QO aA MEF Bel .5 Ma 的 半衰期 
FORE, 那么 它 将 达到 饱和 ， 来 自 降 雨 的 输入 通 量 被 衰变 率 (2) 平衡 。 那 么 方程 (10 - 
3) 简化 为 N = g /4。 假定 在 此 纬度 的 年 沉积 通 量 为 1.3 x 105atom/cem?， 饱和 总 量 将 为 3 
x10” atomvem  ， 它 三 倍 于 观察 到 的 总 量 。 其 差别 可 由 侵蚀 作用 从 谢 面 项 部 的 富 !0Be 土壤 
的 丢失 加 以 解释 ， 并 且 代 和 前面 底 部 的 基 岩 风化 不 含 9Be。 对 于 t 解 方 程 (10-3) (利用 
观察 到 的 总 量 ) 得 到 剖面 中 "Be 的 残留 时 间 ， 等 于 800 kas 

X H Orinoco 盆地 的 土壤 剖面 说 明了 非常 不 同 的 0Be 行 为 〈 图 10:17b), EMA 5 x 
10° atom/cm? 的 总 量 。 假 定 该 纬度 的 年 ?Be 通 量 为 0.4 x 10° atom/cn?， 得 到 该 土壤 剖面 
中 mBe 滞留 期 仅 12 ka (因为 相对 于 Be 半衰期 3 t 短 ,- 可 近似 为 N /gq)s 此 低 值 最 好 由 淋 
NEVE FAA Bre Be“ 突破 ”加 以 解释 “Browa 等 ,~1992)。 

上 面 描述 的 两 种 情况 间 ”Be 保持 能 力 上 的 差别 可 根据 土壤 与 水 之 间 钙 分 配 的 实验 室 实 
验 来 理解 (You 等 ，1989)。 这 些 人 研究 表明 ， 钙 在 土壤 颗粒 上 的 保持 能 力 强 烈 依 赖 于 pH 
值 ， 在 中 性 条 件 中 (pH= 7) 分 配 系数 大 约 为 15， 但 在 pH=2 时 ， 小 于 100。 因 此 ， 在 热 
市 土壤 中 较 高 的 酸性 条 件 更 不 利于 皱 的 保持 。 

在 碱 性 土壤 中 ,在 土壤 剖面 内 皱 的 活动 性 可 能 是 非常 有 限 的 ， 并 且 在 这 些 条 件 下 I0Be 
可 用 作 分 层 工具 。 由 中 国 黄土 "Be 研究 提供 了 实例 ， 黄 土 中 富 碳酸 盐 条 件 得 到 pH 值 为 8 
(Chengde 等 ，1992)。 该 剖面 磁 学 上 定年 至 800 ka， 并 代表 了 各 种 气候 条 件 下 风 搬 运 沉积 
的 产物 。 沈 承德 等 调整 他 们 的 剖面 到 由 海底 O 变化 提供 的 第 四 纪 气 候 记 录 。 他 们 得 出 在 
二 时 期间， 快速 的 黄土 沉积 伴随 着 "Be 的 高 通 量 ， 吸 附 于 风 吹 的 颗粒 上 。 这 些 剖 面 被 具 较 
低沉 降 量 的 湿 期 点 缀 其 间 。 

三 、 海 洋 中 的 "Be 

海洋 沉积 物 是 被 成 功 分 析 "Be 的 首要 物质 ， 因 为 它们 具有 8 计数 可 测量 的 浓度 。 目 
的 是 利用 "Be 作为 海洋 沉积 物 的 定年 工具 。 然 而 ， 早 期 研究 中 简单 地 对 比 不 同 深度 Be E 
度 与 理论 宇宙 射线 产 率 ， 是 不 可 靠 的 。 更 严格 的 研究 是 由 Tanaka 和 Inoue (1979) 对 来 自 
太平 洋 古 地 磁 学 定年 过 的 沉积 物 岩 心 所 作 的 更 严格 的 研究 。 这 些 研 究 者 证 明 ， 不 同 地 点 
Be 绝对 浓度 是 变化 的 ， 但 在 给 定 深度 上 相对 于 沉积 物 表层 该 值 与 理论 误 变 路 径 相 一 至 
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DBe/(atom - g!) I0Be/(107atom - g7!) 
107 108 10° 0 ] 2 3 4 5 


深度 /m 
深度 /m 


Ea 





图 10-17 ”两 个 土壤 剖面 中 Be Th HE SR EY PRE AR 
( 据 Brown 等 ，1992 ) 
a 一 弗吉尼亚 山区 地 带 ; b 一 Orinoco gH 


(图 10-18)。 浓 度数 据 与 理论 参考 线 间 的 良好 拟 合 表 明 ， 字 宙 成 因 的 "Be 产生 在 过 去 2.5 
Ma 里 在 大 约 30% 内 是 恒定 的 。 


FART ATH log Beye FF 









0 0.5 1.0 34 
10Be 年 龄 /Ma 


图 10-18” 北 太平洋 五 个 岩心 1?Be 活 度 (相对 于 表层 沉积 物 标准 化 ) 对 埋藏 年 龄 CREE) 图 
(4 Tanaka 和 Inoue, 1979) 


海洋 中 稳定 ?Be 行为 的 早期 研究 表明 ， 它 是 迅速 从 海水 沉降 下 来 的 一 族 元 素 中 的 一 个 
(Merrill 等 ，1960)。Tanaka 和 Inoue (1979) 通过 作 ?Be 沉降 率 对 沉积 速率 图 (图 10-19) 
证 明了 一 模式 ， 在 该 模式 中 细 颗 粒 是 'Be 的 主要 携带 体 。 多 数 数据 中 良好 的 正 相 关 表 明了 
颗粒 模式 是 有 效 的 。 因 此 ， 在 任何 给 定 地 点 的 净 Be 沉积 通 量 取决 于 沉积 速率 ， 而 不 是 宇 
a AI. Be 沉积 速率 看 到 在 根据 核 截 面 的 理论 预计 ”Be 通 量 (Reyss 等 ，1981) 之 
上 和 之 下 的 三 倍 变 化 。Tanaka 和 Inoue 认为 ， 由 洋流 的 细 颗 粒 搬运 能 产生 不 同 地 点 观测 到 
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的 ?Be 沉积 通 量 上 的 大 变化 。 这 大 部 分 由 随后 
的 沉积 物 岩 心 和 海水 本 身 的 AMS 研究 证 实 。 
含水 "Be 系统 的 详细 了 解 要 求 考 虑 海洋 存 
留 时 间 。Merrill 等 (1960) 使 用 方程 (10-4) 
(Goldberg 等 ，1958) 估计 皱 的 存留 时 间 : 
总 海 详 总 量 
存留 时 间 = 六 给 入 速率 
该 方程 对 稳 态 (平衡 系统 存 立 ， 如 果 通 量 在 
三 个 存留 时 间 内 恒定 它 是 一 种 近似 。 对 于 "Be 
方程 能 方便 地 计算 单位 面积 的 : 
mnt — DAME /单位 面积 
Bi 供给 通 量 /单位 面积 
(10 — 5) 
Merrill 等 确定 了 附着 于 颗粒 物 上 的 ?Be 存 
留 时 间 为 150 a, {ATTA A BX AY PE 
570a 的 更 长 存留 时 间 。 
Yokoyama 等 (1978) 根据 锈 结 核 的 Be/ 
"Be 比值 作 了 海洋 可 溶解 Be 预算 的 首次 佑 


(10—4) 


沉降 速率 /( "Be atom -cm™ :1072.s-!) 





4 6 8 
沉积 速率 /(mm ' ka`!) 


图 10-19 ”太平 洋 不 同 地 点 "Be 沉 
降 速 率 对 颗粒 物 沉积 速率 图 解 
( 据 Tanaka 和 Inoue, 1979) 


虚线 代表 不 同 岩心 中 恒定 的 “Be 浓度; 相关 线 
右边 的 点 是 由 于 过 量 〈 粗 ) RS aR 


计 。 通 过 假定 进入 其 中 的 游 解 外 直 接 来 自 海 水 ， 并 利用 发 表 的 大 洋 中 的 "Be 丰 度 ， 他 们 计 
算 的 海洋 Be 预算 为 2x 10?atoms/g。 由 Raisbeck 等 (1980) 对 深 洋 水 的 Be 首次 直接 测 
定 中 确定 了 几乎 一 致 的 浓度 ,但 他 们 估计 的 存留 时 间 (630a) 因为 使 用 了 不 同 的 宇宙 射线 
通 量 估 计 显 车 不 同 于 Yokoyama 4A) (1600a) < Raisbeck 等 根据 法 国 一 地 一 年 的 降雨 没有 
校正 土壤 的 再 悬浮 使 用 他 们 自己 的 宇宙 有 成因 “Be 通 量 王 现在 看 来 是 过 高 佑 计 s 使 用 Reyss 
等 (1981) 理论 产 率 ， 两 者 导出 海 详 中 可 游 “Be 的 存留 时 间 大 约 为 1200a。 





0 


= 





2000 10 20 30 
Be. M? 


0 1000 
lRe/(atom > g!) 


R 10-20 AR AOR ŽFK Be (atom/g) 与 
"Be (EER) 浓度 对 海水 深度 图 解 
( 据 Kusakabe 等 ，1987) 
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Arnold (1958) 将 海洋 中 像 饶 这 类 的 元 素 行 为 分 为 三 类 : TARE INES SL. ORE BAL 
= 


控制 离子 和 近 岸 颗粒 控制 离子 。 所 有 
三 类 看 来 都 能 控制 上 上 Be。 尽管 它 趋 向 
于 被 吸附 于 颗粒 上 ， 溶 解 的 ”Be 在 海 
FEHB EE ROP Th 这 类 类 似 的 可 吸附 物 
有 具 更 长 的 存留 时 则 。 这 种 差别 可 由 皱 
的 似 营 养 行 为 加 以 解释 (Measures 等 ， 
1982). WEAF K P K9 Y RE 
(图 10-20) 表 明 , 近 表面 它们 被 吸附 于 
有 机 质 上 强烈 亏损 ， 但 在 这 部 由 于 死 
的 有 机 体 通 过 水 柱 下 沉 相 对 定 集 
(Kusakabe 等 ，1987)。 新 的 太平 洋 数 
据 得 到 深水 Be 浓度 为 2x 10’ atoms/ 
g， 与 上 面 引 述 的 早期 绪 采 相 吻 合 。 
然而 ， 大 西洋 水 表现 出 可 能 反映 大 的 





河水 输入 到 此 洋 盆 的 不 同 特征 。 

近 岸 环境 中 的 !*Be 行为 非常 不 同 于 像 Arnold 模式 中 所 提出 的 开放 大 洋 。 来 自 西 非 和 
北美 西部 大 陆 的 沉积 物 岩 心 表明 , “Be 的 积累 速率 比 理 论 宇 宙 成 因 通 量 至 少 高 一 个 数量 级 
(Mangini 等 ，1984; Brown 等 ，1985)。 这 是 由 于 大 量 “Be 由 洋流 的 横向 搬运 进入 高 沉降 
区 (由 于 大 陆 径 流 或 过 量 牛 物产 生 )。 在 这 些 地 点 搬运 的 “Be 被 有 效 提 取 并 携带 到 底部 。 

类 似 过 量 的 ”Be 沉积 速率 在 淡水 湖 中 已 见 到 (Raisbeck 等 ，1981b)。 这 种 情况 下 ， 汇 
水 倪 地 中 的 土壤 侵蚀 引起 富 皱 沉积 物 的 输入 。Lundberg (1983) EHE Be 主要 由 
有 机 质 输入 而 不 是 硅 酸 盐 颗 粒 ， 与 提出 的 海洋 系统 中 “Be 的 似 营 养 行 为 相 一 致 。 

四 、 岩 奖 系 统 中 的 ”Be 

Be 作为 地 质 示 跨 体 也 许 最 重要 的 应 用 是 沉积 物 消减 与 岛 弧 火 山 作 用 间 的 关系 研究 
中 。 在 调查 研究 中 ，Brown 等 (1982) WAT ILKA F Be E (2.7x 10°~6.9 x 
104atoms/g) ， 它 一 般 远 远 高 于 大 陆 和 洋 底 玄武 岩 控 制 组 所 见 的 水 平 。Brown 等 根据 短 半 
eH! Be 除 在 表面 沉积 物 中 外 在 所 有 其 他 物质 中 灭绝 否定 所 分 析 的 火山 宕 是 高 水 平 的 污 
染 ， 而 在 雨水 中 的 “Be 水 平 太 低 以 致 不 能 引起 所 观察 到 的 富 集 。 相 反 ， 很 久 以 来 就 知道 
(Arnold，1956) ， 深 海 沉 积 物 具 超过 10?atomsyg 的 非常 高 的 QBe 含量 。Brown 等 因此 将 他 
们 的 数据 归结 为 在 咏 弧 大 桨 作用 的 源 区 消减 的 海底 沉积 物 卷 人 。 

随后 的 研究 《Tera 等 ，1986) 证 实 了 




















岛 弧 火 山崖 中 高 Be 和 非 弧 控制 群 中 低 '?Be > 
的 一 般 观 察 (图 10-21), 并 作 了 详细 研究 <。 尺 
来 评估 熔 岩 Be 含量 的 风化 效应 。 喷发 期 上 
间或 直接 在 喷发 后 收集 到 的 物质 分 析 表 明 ， 闪 
与 历史 熔岩 含有 相同 范围 的 Be 含量 了 由 C 由 ESAT 
放射 成 因 !?Be 对 非 弧 样 品 的 污染 仅 在 严重 ”“ 儿 
名 变 的 样品 中 观察 到 。 熔 岩 中 就 地 宇宙 成 
因 产 生 的 Be 在 深度 超过 1 cm 处, 在 16 a 
Ma 老 的 哥伦比亚 河 玄武 着 中 由 低 的 "Be 丰 p ， 
度 排除 掉 。 a 

Tera 等 详细 研究 有 令 人 惊奇 的 结果 ， pa 上 mL 加 | J 
是 在 控制 组 中 几 个 弧 具 低 至 最 大 1 aj ar 
10°atoms/g 的 了 Be KE. HARK AS a a eo 上 是， 站 
FAB. Halmahera (Moluccan) MRIKA n a i Gee = 
的 所 有 样品 。 为 了 解释 这 些 现象 ，Tera | ta) ， 
提出 弧 火 山 宕 中 正 "Be 信 号 的 四 个 要 求 : 0 5 10 15 

1) 槽 沉积 物 中 适当 的 :0Be 总 量 ; iii 

2) 最 上 部 的 富 争 沉积 物 是 消减 而 不 增 图 10.21 ki eth Be 丰 度 直方 图 
Æ; (HE Tera 等 ，1986) 

3) 岩浆 源 区 沉积 物 结合 于 其 中 ; s 一 非 缴 控制 组 与 低 '?Be MM; b— Be a 

4) 从 沉积 作用 到 岩浆 源 区 的 搬运 时 间 A 一 活动 火山 ; HH 一 历史 熔岩 流 ; 
小 于 10 Ma。 F 一 喷发 期 间或 喷发 后 立即 收集 的 新 鲜 样品 
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这 些 准则 任 一 失败 可 阻止 正 的 "Be 信号。 然而， 在 Be 与 像 消 减 板块 的 年 龄 这 类 地 球 
物理 参数 间 并 不 遵守 简单 的 相关 关系 。 

为 了 协调 他 们 来 自 不 同 弧 的 数据 ,Tera 等 将 "Be 对 包括 沉积 速率 、 沉积 物 厚度 .板块 速 
度 及 槽 到 岩浆 源 的 距离 的 综合 定量 作 图 (图 10-22)。 由 于 火山 前 锋 总 是 位 于 地 震 面 之 上 
100 km, 后 一 项 与 毕 鸟 夫 带 的 倾斜 成 反比 。 宣 ”Be 中 美洲 数据 与 其 他 弧 的 对 照 可 由 高 沉积 
速率 和 前 者 的 陡 消 减 角 加 以 解释 。 然 而 ,日 本 弧 和 阿留 申 弧 具 单一 富 !0Be 数据 点 (图 10-22 
中 的 虚线 所 示 ) ,不 适合 此 模式 。 
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Oi 100 200 300 
沉积 物 中 预测 M BeA exp(-AV 内 由 06atom g`!) 


图 10-22 +e SHAY’ Be BHR O Be 供给 弧 岩 浆 源 效 率 的 模式 参数 图 解 
( 据 Tera 等 ，1986 ) 

70 一 沉积 物 的 !0Be 丰 度 ; s 一 上 新 世 一 更 新 世 沉 积 速 率 ; 有 一 沉积 物 厚 度 ; /一 从 海 槽 到 

岩浆 源 的 距离 ;vw 一 板块 速度 ;以 不 同 总 沉积 物 对 岩浆 的 贡献 百分数 Be 模拟 信和 号 


进一步 合理 化 弧 火 山 岩 "Be 系统 学 是 由 考虑 相对 于 非 宇 宙 成 因 (Be) 丰 度 的 数据 达 
到 的 (Monaghan 等 ，1988; Morris 等 ，1989)。 在 单一 岩石 样品 的 不 同人 矿物 内 ， 通 常 “Be 
5 BRS EBK (图 10-23) ， 意 味 着 在 岩浆 分 异 发 生前 放射 的 与 非 放射 成 因 的 Be 混合 
这 进一步 加 强 了 否定 熔岩 由 了 Be 表面 污染 的 论据 ， 并 且 也 否定 了 岩浆 的 地 壳 风 Be 同化 作 
用 。 基 质 相 对 于 斑 唱 的 富 Be 含量 证 明 ，Be 行为 在 岩浆 分 异 过 程 中 作为 不 相 容 元 素 。 

与 矿物 系统 相反 ， 由 Morris 和 Tera 分 析 的 大 多 数 全 宕 样品 并 不 表现 出 MBe 与 总 Be 间 
的 强 相 关 性 。 这 与 "BeABe 比值 与 "Be 绝对 丰 度 相关 的 事实 是 一 致 的 (图 10-24)。 这 些 发 
现 表 明 ， 所 分 析 的 大 部 分 岩石 (玄武 宕 ) FARROW Be 含量 ， 因 此 ，Tera 
S (1986) 的 解释 仍然 存 立 。 然 而 ， 某 些 安 山 岩 明显 位 于 主 趋势 的 右边 (图 10-24), 包 
括 图 10-22 FRERE E Be 含量 的 日 本 和 阿留 申 样品 (Tera 等 ，1986 ) 。 

对 与 消减 有 关 过 程 的 时 间 进 一 步 限 制 是 通过 结合 “Be 忆 Be FS UA Th 数据 获得 的 。 
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Be/Be=8.6 x 1071! 









0 0.2 0.4 0.6 0.8 I 
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图 10-23 ”两 个 年 轻 熔 岩 的 单 矿物 、 全 岩 (WR) 与 基质 (GM) Be 对 总 Be 含量 图 解 
( 据 Morris 和 Tera, 1989) 
样品 来 自 Izaleo 火山 〈 中 美洲 ) 与 Akutan (阿留 申 ) 


Sigmarsson (1990) 观察 到 这 些 比 值 在 
安第斯 南部 火山 带 中 是 相关 的 。 根 据 这 种 80 
FAKE, Th EE Be 短 得 多 的 半衰期 ， 
Sigmarsson 等 提出 这 些 弧 岩浆 的 脱水 < 炊 
融和 嘎 发 的 时 间 斥 度 可 能 小 于 20 kas 
进一步 了 解 消减 市 过 程 是 对 比 弧 炊 石 
中 Be Be All W/E LE 1E (Morris 等 ， 
1990), JU JLK H Hh He = 8 E [A] BA) eR TE 
相关 (图 10-25), SERERE 3e 
减 板 片 中 具 不 同 的 分 布 。0Be 集中 在 最 上 。“ a 0 
部 沉积 物 层 中 并 向 下 迅速 减少 ，”Be 分 布 
于 全 部 沉积 柱 中 ， 而 B 主要 集中 在 热 液 蚀 10-24 不 同 弧 与 非 弧 环境 中 的 玄武 岩 ( 侠 ) 与 
RIZAI 元 中 。 因此 ， 不 存在 优先 理由 ”演化 岩石 ( 〇 ) 的 BeABe 比值 对 Be 丰 度 图 解 
说 明 为 什么 这 三 种 组 分 应 在 纤 火山 宕 中 表 ( 据 Morris 和 Tera, 1989) 
现 出 一 致 的 行为 。 沿 弧 长 广 布 分 隔 的 火山 岩 行 为 上 的 一 致 性 ， 对 Morriss RH SE A 
减 有 关 的 岩浆 成 因 过 程 中 Be 和 B 非常 彻底 的 均一 化 机 制 。 而 这 样 的 过 程 能 发 生 于 固态 ， 
最 容易 相信 的 是 来 自 消 减 板 片 不 同 部 分 脱离 的 流体 混合 。 相 关 线 全 部 聚合 于 原点 完全 除去 
SK ATA ears AAS A, PAO ES PO TR i A o 
WES I BY BeBe 比值 与 元 素 B/Be 比值 间 的 相关 性 表明 ， 后 者 可 用 来 代表 前 者 。 这 
是 重要 的 ， 因 为 它 拓宽 了 锌 数据 的 应 用 性 。 首 先 ， 元 素 B/Be 比值 能 用 于 具 低 消减 速率 的 
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图 10-25 Be/Be 比值 对 B/Be 元 素 比 值 图 解 
( 据 Morris 等 ，1990 ) 
ARM Kila C ) 相对 于 可 能 的 混合 单元 的 相关 线 ; 数值 标记 指 的 是 
要 产生 由 幅 源 污染 的 排列 计算 的 板 片 来 源流 体 的 百分数 


弧 中 板 片 组 分 的 示 踪 体 ， 在 喷发 时 !9Be 已 灭绝 ; A, 元素 比 值 可 用 较 小 精度 的 分 析 设 备 
如 ICP-MS 来 测定 。 这 些 优点 由 Edwads 等 (1993b) 在 研究 来 自 印 度 尼 西亚 弧 的 艾 武 质 炊 
岩 中 加 以 说 明 。Edwards 等 能 将 B/Be 旨 值 与 其 他 放射 性 同位 素 系 统 相 结合 为 了 惟一 地 确 
定 板 片 来 源 组 分 的 Pb、Sr 和 Nd 同位 素 特征 ， 它 可 由 玄武 质地 壳 与 印度 洋 沉 积 攀 80% 一 
20% 的 混合 模拟 出 。 该 特征 也 有 别 于 地 帐 棉 中 宣 集 与 亏损 库 。 元 素 B/Be 数据 的 使 用 才 使 
得 这 些 推理 成 为 可 能 ， 尽 管 QBe 丰 度 处 于 基线 ， 表 明 该 核 素 在 所 分 析 的 熔岩 中 已 灭绝 。 


第 三 市 A-36 


30] 在 它 的 大 气 产生 中 类 似 于 Be， 它 是 由 Ar 的 散 裂 而 不 是 4N， 并 且 与 “Be 一 样 它 
由 降水 迅速 从 大 气 中 被 清除 掉 。 然 而 ， 不 像 0Be，35C1 并 不 从 地 下 水 中 由 吸附 到 颗粒 上 除 
去 ， 而 是 当 它 通过 地 层 时 保持 在 含水 介质 中 。 该 事实 与 它 相 当 短 的 半 芭 期 0.301 Ma) 
相 结合 使 得 35C! 在 定年 和 示 踪 第 四 纪 地 下 水 系统 中 具 潜 在 的 应 用 价值 。 宇 害 成 因 的 ”Cl 也 
能 在 暴露 岩石 表面 由 就 地 产生 。 
TECI 的 AMS 分 析 中 的 主要 障碍 是 XS 的 同 量 异 位 素 于 扰 。 它 形成 丰富 的 负离子 并 不 
被 电荷 剥夺 过 程 除去 。 它 可 由 气体 计数 回 中 低能 损失 分 辨 出 ， 但 这 在 48MeV 以 上 能 级 最 
有 效 ， 要 求 最 少 6MV 电压 的 加 速 器 。 这 排除 了 用 低能 (2MV) 串 列 加 速 器 分 析 *Cl 
(Wolfli，1987)。 为 了 消除 来 自 相 当 大 的 了 Cl 和 ”Cl 离子 束 的 峰 尾 在 气体 计数 化 前 也 可 用 
“飞行 时 间 分 析 器 ”， 它 们 没有 被 系统 中 前 面 的 磁 和 静电 分 析 器 适当 的 分 辨 出 。 飞 行 时 间 分 
析 仅 能 完成 脉冲 离子 束 ， 它 由 脉冲 溅 射 源 控制 。 该 分 析 有 赖 于 较 轻 质量 被 加 速 到 比较 重 的 
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稍 高 的 速度 ， 因 此 ， 在 飞行 1 m 左右 的 距离 后 ， 它 们 早 几 纳 秒 到 达 探 测 器 。 因 此 ，?Cl 与 
365 DC] A’ Cl 分 开 。 

36C] 作为 水 文 示 踪 体 的 首次 应 用 根本 不 是 根据 宇宙 成 因 的 同位 素 ， 而 是 人 类 核 爆 炸 产 
生 的 Cl。 这 来 自从 1952 到 1958 在 海面 进行 了 七 次 大 的 试验 ， 它 引起 海洋 毛 的 中 子 活 化 。 
人 类 来 源 的 %*Cl 对 时 间 的 剖面 在 格陵兰 的 冰心 (Elmore 等 ，1982)、 加 拿 大 的 地 下 水 
(Bentley 等 ，1982) 及 新 墨西哥 的 土壤 剖面 (Phillips 等 ，1988) 中 被 确定 。 所 有 这 些 测 
定 表明 ，36Cl 非常 尖 的 峰 ， 持 续 时 间 为 13 一 20 Æ (图 10-26)。 预 期 不 久 的 将 来 ， 人 类 来 
源 的 Cl 将 是 有 力 的 水 文 示 踪 体 ， 取 代 核 爆炸 产生 的 乞 ， 因 为 后 者 已 灭绝 。 
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图 10-26 不 同 环境 中 作为 深度 函数 的 人 类 成 因 的 *Cl 剖 面 图 
( 据 Gove, 1987 及 Fabryka-Martin 等 ，1987) 
a 一 冰 (格陵兰 中 南 的 Dye3 号 站 ); b 一 地 下 水 (安大略 Borden 垃圾 ); RER ipi) 


与 人 类 来 源 的 Cl 相反 ， 字 宙 成 因 的 %Cl 被 应 用 到 古 地 下 水 的 定年 ， 年 龄 为 几 百 个 于 
年 。 对 简单 的 沉积 含水 层 一 直 是 十 分 成 功 的 。 在 研究 澳大利亚 东部 Artesian 大 盆地 中 ， 
Bentley 等 (1986) 从 补充 区 高 达 800 km 采集 了 26 个 地 下 水 分 析 了 “Cl 总 Cl 比值。 该 盆 
地 相对 简单 的 水 动力 学 可 作 这 些 水 体 年 龄 非常 精确 的 理论 计算 ， 与 大 气 隔离 以 来 的 CLACI 
年 龄 对 比 于 图 10-27 中 。 两 种 测 年 方法 间 所 见 到 的 良好 相关 性 鼓舞 着 作为 地 下 水 时 计 的 
CL 法 的 进一步 应 用 。 

Phillips (1986) 在 加 拿 大 阿尔 贝塔 南部 的 Milk 河 含水 层 的 研究 中 发 现 了 稍 更 复杂 
的 系统 学 。 含 水 层 中 的 %CI 和 总 氯 浓度 非常 可 变 ， 但 3%CHMCL 比值 水 文 梯 度 向 下 平稳 减少 ， 
在 含水 层 的 远 端 得 到 2 Ma 的 最 大 滞留 年 龄 。 该 含水 层 计 算 的 低 得 多 的 0.5 Ma 水 文 年 龄 

可 能 是 忽视 第 四 纪 冰 川 期 影响 的 结果 ， 那 时 水 运动 可 能 已 被 限制 。 男 外 一 种 解释 ， 由 于 与 
控制 含水 层 顶 底 页 岩层 滤 出 的 老 的 “ 死 ” 毛 混合 ，% Cl 年 龄 可 能 过 老 。'“”I 数据 表明 ， 后 
一 过 程 确实 发 生 过 ， 但 真实 年 龄 可 能 在 两 极端 值 之 间 。 

由 于 裂隙 系统 间 复 杂 的 水 文 关系 和 局 部 放射 成 因 产 生 的 Cl 的 干扰 ， 在 人 研究 火 成 厂 中 

的 地 下 水 年 龄 中 Cl 法 更 成 为 问题 。 该 问题 在 瑞典 Stripa 花岗岩 的 实例 研究 中 已 作 了 评 
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图 10-27 ”澳大利亚 昆士兰 Artesian 大 盆地 的 地 下 水 自 补 充 


以 来 的 :CHMCL 年 龄 对 水 文 计 算 年 龄 〈( 实 曲线 ) 图 解 
( 据 Bentley 等 ，1986 ) 
TRAE AOC! AER; AR 7k cE IRE 


价 ， 该 花 赔 宕 侵入 称 之 为 长 英 质 麻 粒 岩 的 变 沉积 围 岩 中 。Stripa JERI BAKA 40 x 10° OF 
贡 高 的 负 含 量 ， 引 起 对 大 量 的 中 子 通 量 产生 ”Cl (n, y) RITE ROC RIE RRA 


的 U 含量 在 Sx10 也 产生 明显 的 要 低 得 多 的 放射 成 因 的 2Cl。 
Stripa 地 下 水 的 分 析 (图 10-28) 得 到 处 于 两 主要 岩石 类 型 中 预期 的 就 地 履 射 成 因 产 


生 的 同位 素 *Cl/Cl 比值 之 间 的 值 (Andrews 等 ,1989)。 这 些 值 是 如 此 高 ， 以 致 掩盖 了 正 


500 | 
ka) 


Cl 浓度 (mg :Ln) 


150 
*CV/C1/(10-'*) 





图 10-28 Stripa ti FIK PCI 比值 对 总 Cl 含量 图 解 
(GE Andrews 等 ，1989 ) 
相对 于 放射 成 因 、 字 宙 成 因 和 人 类 成 因 模 式 (与 虚线 所 示 的 两 者 间 的 混合 ) 
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常 的 宇宙 成 因 “ClCL 比值 。 人 类 来 源 的 水 平 可 能 甚至 也 是 较 高 的 ， 但 在 Stripa 地 下 水 中 
缺少 任何 气 信 号 ， 排 除了 这 类 来 源 的 大 量 卷 和 人 。 因 此 ， 结 论 是 Stripa 地 下 水 中 的 “Cl 来 自 
岩石 中 就 地 放射 成 因 产 生 。™CI 因此 仅仅 是 含水 层 的 贫 铀 岩石 中 水 体 的 可 行 定年 方法 。 


第 四 节 


质量 超过 40， 半 衰 期 高 于 1 年 的 宇宙 成 因 同位 系 有 100 多 个 ， 它 们 因此 有 潜力 用 于 
地 球 化 学 示 踪 或 定年 (Henning，1987)。 然 而 ， 这 些 元 素 中 多 数 是 金属 ， 由 于 形成 负离子 
的 困难 性 不 适合 于 AMS 分 析 。 发 现 有 意义 应 用 的 很 少儿 个 重 同位 素 之 一 是 YI， 大 气 中 由 
Xe 的 散 裂 作 形成 合适 的 丰 度 ， 作 为 非 金 属 形成 好 的 负离子 束 。 

由 AMS 的 !3I 分 析 相 当 直 接 ， 因 为 惟一 的 同 量 异 位 素 干扰 (Xe) 并 不 形成 稳定 的 
负离子 (Elmore 等 ，1980)。 主 要 于 扰 是 2I， 在 同位 素 比 值 上 超过 102 形 成 必须 用 磁 和 静 
电 分 析 器 之 外 的 飞行 时 间 分 析 除 去 峰 尾 。 在 这 些 条 件 下 ，'”1A“71 探测 限 是 大 约 10 一。 

(ROC 的 情况 一 样 ，!'”I 示 踪 体 已 用 于 研究 人 类 来 源 物 质 进 入 自然 系统 。 在 离 Hat- 
teras ff (AUR PSEA) 的 大 陆 斜 坡 海 洋 沉 积 知 心 的 研究 中 ，Fehn (1986) 发 现在 沉积 
PBs 1/271 比 深部 相对 恒定 的 水 平 高 两 个 数量 级 (图 10-29)。 恰 好 位 于 表面 之 下 的 中 
ay? 7 A277 比值 带 是 因为 生物 扰动 。 看 起 来 海洋 系统 中 的 '3I 化 学 行为 处 于 "Be 和 ”Cl 之 
间 ， 它 被 强烈 吸附 于 有 机 质 上 ， 但 当 它 
分 解 时 大 部 分 碘 被 委 失 返回 到 孔隙 水 9, af 
H, IRIA SYR KIRA. (A 
些 保留 在 沉积 物 中 。 

297 具 比 其 他 科学 上 用 的 宇宙 成 因 

核 素 长 得 多 的 半衰期 (15.7 Ma), Ae 
可 用 于 老 得 多 的 系统 。 然 而 ， 其 地 质 应 ， 
用 由 就 地 铀 有 裂变 产生 的 明显 放射 成 因 碘 
而 复杂 化 。 这 在 澳大利亚 Artesian K 
地 和 瑞典 Stripa 花岗岩 的 实例 研究 中 作 
了 检查 (Fabryka-Martin 等 ，1985; 
1989)。 

根据 水 文 和 ”了 Cl 证据 CE), 
Artesian 大 盆地 中 的 地 下 水 年 龄 大 约 高 
达 1 Ma, All, MA OL 的 衰变 可 名 
略 。 因 此 ， 由 放射 成 因 碘 或 外 来 水 源 的 


碘 -129 





深度 /m 


污染 缺少 的 情况 下 ， 全 分 地 的 IA?’1 
比值 应 是 恒定 的 。 分 析 数 据 在 合理 范围 
内 证 实 此 预测 (图 10-30), 49 Artesian 
分 地 含水 岩石 的 低 铀 含量 及 相对 于 潜在 
的 污染 水 体 水 静 力 学 上 的 过 压 相 一 致 。 
因为 近 表 面 水 本 身 相 对 于 人 类 活动 老 ， 


10°'3 1072 1071 197! 
NCPTYNCD 


图 10-29 11/71 比值 与 次 度 的 函数 关系 
(4% Fehn 等 ，1986 ) 
ESEAS Hatteras HAGE 1 km WIRYA Ù, 
表现 出 在 顶部 10 m 内 存在 人 类 成 因 的 而 
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不 存在 人 类 来 源 的 特征 。 然 而 ， 在 大 约 150 ka 和 500 ka 年 龄 的 水 体 中 见 到 过 大 的 所 TIA27T 
比值 〈 处 于 正常 宇宙 成 因 水 平 之 上 ) (图 10-30), Fabryka-Martin 等 将 后 一 结果 归结 为 来 
自 花 岗 岩 基底 放射 成 因 关 工 污染 ， 该 基底 形成 其 远 端 的 含水 层 的 底 。 其 他 高 值 的 原因 还 不 


知道 。 


291/1(1 0713) 





自 补 给 以 来 的 时 间 /Ma 


图 10-30 ”澳大利亚 Artesian KZ HEA? 比值 对 
佑 计 的 水 体 年 龄 〈( 目 补充 以 来 ) 图 解 
( 据 Fabryka-Martin 等 ，1985 ) 


在 研究 Stripa 人 花岗岩 地 下 水 中 发 现 非常 不 同 的 条 件 (Fabryka-Martin 等 ，1989)。 在 
这 种 情况 下 ， 放 射 成 因 的 “I 比 宇宙 成 因 的 高 两 个 数量 级 。 在 Stripa 的 “I 系统 ， 当 它 对 
C/C 作 图 时 看 得 最 清楚 (图 10-31)。 除 了 一 个 浅 部 水 样 具 明显 的 人 类 来 源 的 “Cl 特征 外 ， 
数据 形成 从 估计 的 大 气 补充 到 纯 放 射 成 因 组 分 的 排列 。 这 种 排列 可 能 是 两 端 员 混 合 的 结 
果 , 但 它 也 可 能 是 花岗岩 中 可 变 的 又 是 相关 的 放射 成 因 1*I 和 Cl 产生 的 ,< 因为 两 者 都 
是 由 岩石 的 铀 含量 控制 。 因 此 ，'“1 的 主要 作用 是 标定 地 下 水 系统 中 “Cl 年 龄 的 就 地 放射 


400 


| 
=] 
So 


放射 成 因 产 生 


297/(10°atom > L71) 





0 150 
CCI 


图 10-31 瑞典 Stripa 矿山 中 深 达 1200 m Kit Fak HI HX EEX CICI 
( 据 Fabryka-Martin 等 ，1989 ) 


206 


—, RARE 

26 AL 的 大 气 产生 远 远 低 于 !C 或 0Be， 因 为 其 母体 "Ar 仅 占 大 气 气 体 的 1% 。 由 于 宇宙 
射线 的 大 气 衰 减 ， 地 球 表面 就 地 产生 也 是 低 的 。 因 此 ， 宇 宙 成 因 %Al 的 首次 研究 是 月 球 与 
陨石 ， 陨 石 碎片 在 它们 通过 空间 过 程 中 峻 露 于 强烈 的 宇宙 射线 青 击 ， 引 起 产生 大 量 的 
2Al。 如 果 这 些 碎片 具 至 少 几 个 百 万 年 的 宇宙 暴露 年 龄 ， 那 么 它们 的 表面 将 达到 4Al 产生 
的 饱和 (六 二 =0.7 Ma). 

落 到 地 球 上 后 ， 屏 项 保 护 陨 石 碎片 免 遭 大 量 进 一 步 的 ”AI 产生 ， 并 且 该 总 量 的 衰变 可 
用 于 确定 它们 在 地 球 上 的 滞留 年 龄 。 因 为 陨石 中 的 %Al 丰 度 相当 高 ， 它 们 并 不 要 求 用 加 速 
右 质 谱 测 定 ， 而 是 利用 非 破 坏 性 的 7 计数 来 测定 它们 ， 将 全 陨石 碎片 放 在 大 的 屏蔽 探测 器 
中 。 样 品 本 身 的 y 粒子 衰减 由 经 验 模式 校正 (Evans 等 ，1979)。 

在 首次 大 规模 南极 陨石 调查 中 ，Evans 等 (1979) 将 这 些 样品 中 的 “Al 活 度 与 “降落 
的 ”( 撞 击 时 观察 到 ) 具 堆 地球 滞 留 时 间 那 些 对 比 。 对 于 给 定 的 陨石 成 分 组 降落 的 具 中 等 
良好 限定 的 2%Al 活 度 范 围 (图 10-32)。 该 组 以 外 的 可 能 是 由 于 该 碎片 短 的 宇宙 射线 暴露 历 
中 没有 达到 %Al 饱 和 的 缘故 。 相 反 ， 南 极 陨石 相当 低 的 活 度 范 围 ， 指 示 了 几 种 情形 下 明显 
的 地 球 滞留 年 龄 。 不 巧 的 是 这 些 值 由 于 Al 相当 长 的 半衰期 及 产生 的 不 确定 性 仅仅 是 半 害 
量 的 。 后 一 问题 是 因为 产生 Al 的 低能 宇宙 射线 低 渗透 容量 ， 使 得 军 宙 产 率 在 释 片 内 对 诬 
度 易 受 影响 。 

RESA 代表 地 球 年 龄 测定 的 良好 调查 工具 (Evans 等 ，1987) ， 但 "Cl 提供 更 精确 的 
方法 (Nishiizumi &, 1979), BAA EA ee ERY (0.3 Ma) 及 更 精确 已 知 的 饱和 





Yamato 山 





0 20 40 60 80 00 0.21 0.42 0.63 0.84 1.05 
26A I/(dpm .+ kg!) 地 表 暴 露 年 龄 /Ma 
110-32 ”南极 陨石 中 2Al 活 度 直方 图 图 10-33 根据 宇宙 成 因 %Q 计算 的 来 自 Allan 山 和 
( 据 Evans 等 ，1979) Yamato 山区 的 南极 陨石 的 地 球 沛 留 年 龄 直方 图 
与 美洲 目击 陨落 石 相 比 ( 据 Nishiizumi 等 ，1989a) 
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值 ， 因 为 它 由 渗透 性 的 高 能 宇宙 射线 产生 。 然 而 ， 其 分 析 技 术 上 有 更 多 的 要 求 ， 且 必须 由 
加 速 器 质谱 完成 。 南 极 陨 石 年 龄 大 量 ”"Cl 研究 的 结果 表示 于 图 10-33 中 (Nishiizumi 等 ， 
1989a) 。 

南极 陨石 高 质量 的 地 球 ?Cl 年 龄 导致 用 它 确定 另 一 宇宙 成 因 核 素 (4Ca) 的 半衰期 。 
仅 0.1 Ma 的 半 有 到 期 ， 这 就 表明 了 作为 精确 定年 工具 的 巨大 前 景 ， 但 有 效 的 AMS 分 析 法 
仅 到 最 近 才 开发 出 来 (Fink 等 ，1990)。 限 制 ”Ca 应 用 的 男 一 个 问题 是 半衰期 的 不 确定 
性 。 为 了 解决 此 问题 ，Klein 等 (1991) 完成 了 已 由 Cl 定年 过 的 南极 铁 陨 石 男 一 份 样品 
的 ”Ca 分析。 结果 (图 10-34) 揭示 两 种 组 分 间 强 线性 相关 关系 ， 其 斜率 对 应 于 半衰期 比 
ffo POC] 的 半衰期 采用 3014 ka 得 到 精确 的 41Ca 半衰期 为 103 土 7 ka。 该 核 素 保证 是 未 来 
主要 的 定年 工具 。 


地 表 暴 圳 年龄 /Ma 
0.6 0.4 0.2 0 


Wat, .=103ka 


loge"Ca/(atom . g`!) 
26A J/!°Be 





T 57 94 06 9.8 20 10? 104 10 106 10 108 
log**Cl/(atom © g!) Be/(atom - (g7?) 
图 10-34 ”南极 陨石 (实心 圆 ) 与 目击 陨落 石 图 10-35 南极 Allan 山石 英 样品 分 析 得 到 的 %Al/Be 
(空心 圆 ) 中 的 Ca 对 ?Cl 活 度 图 解 对 "Be 丰 度 (校正 到 海平 面 的 产 率 ) 图 解 
(#5 Klein 等 ,1991) (HE Nishiizumi 等 ，1991a) 
得 到 +Ca 的 地 质 半 衰 期 测定 值 ,计算 的 XQ 年龄 也 表示 出 用 于 确定 最 小 暴露 年 龄 和 /或 最 大 侵蚀 速率 


二 、 地 球 暴 露 年 龄 


因为 宇宙 射线 的 大 气 衰减 ， 大 多 数 地 球 物质 具 小 于 10 “WAA A 比值 。 然 而 在 一 
些 贫 铝 矿物 中 ， 如 石英 ，( 非 宇宙 成 因 ) ?Al 含量 可 低 至 n X10 “。 因 此 ， 在 暴露 到 宇宙 
射线 几乎 年 后 ， 可 产生 10 H ~10 8A A 比值 ， 在 AMS 的 测定 能 力 内 。 那 么 ， 这 
些 数据 可 用 于 计算 地 球 岩 石 的 表面 的 骏 露 年 龄 。 

OAL 的 AMS 分 析 ， 主 要 障碍 是 溅 射 过 程 中 充分 的 负 Al 离子 的 形成 ， 仅 有 25% 的 效 
率 (Middleton 等 ，1987)。 因 为 后 者 遭 到 MgO 的 严重 干扰 ， 必 须 使 用 金属 而 不 是 氧化 物 。 
然而 ，Meg 根本 就 不 形成 负离子 ， 因 此 ， 在 金属 离子 信号 上 没有 同 量 异 位 素 干 扰 。 

作为 地 质 年 代 计 的 <%Al 的 主要 应 用 是 岩石 暴露 年 龄 的 测定 。 为 此 目的 单独 使 用 该 核 素 
是 可 能 的 ,但 是 根据 暴露 和 侵蚀 历史 的 许多 可 能 变化 ， 使 用 具 不 同 半衰期 的 两 个 核 素 对 这 
些 模式 提供 更 有 力 的 限制 。 通 常 的 选择 是 将 %Al 的 测定 (t1p=0.705 Ma) 与 “Be (t125 
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1.51 Ma) 相 结合 。 

Ha KITARE, GREK ACAI Be 产 率 大 约 为 4X10 “但 石英 测定 的 就 地 产 
率 为 6 (Nishiizumi 等 ，1989b)。 因 为 大 气 “Be 产 率 相当 高 ， 必 须 非常 仔细 确保 用 于 暴露 
定年 的 样品 没有 受到 大 气 或 所 谓 的 “花园 类 ”MBe 的 污染 (Nishiizumi 等 ，1986)。 因 它 
抗 化 学 风化 ， 石 英 相 当 抗 花园 类 "Be 的 污染 。 这 与 它 的 低 “Al 含量 一 起 使 其 成 为 暴露 定年 
的 良好 对 象 。 在 石英 中 , PBe 来 自 *O 的 散射 ， 而 “Al 由 “Si 的 散射 和 介子 捕获 。 这 种 
产生 ， 多 数 发 生 于 岩石 表面 的 项 部 半 米 ,但 有 限 的 %Al 产生 可 发 生 于 深 达 10 m 处 (Mid- 
dleton 等 ，1987)。 

表面 暴露 数据 的 解释 有 两 种 限制 模式 (Nishiizumi 等 ，1991a)。 这 些 说 明 于 AlA?Be 
比值 对 绝对 计数 率 图 上 (图 10-35)。 上 部 曲线 表明 了 增加 暴露 年 龄 的 效应 ， 这 里 侵蚀 速 
率 为 0。 下 部 曲线 说 明了 稳 态 侵蚀 速率 的 效应 ， 这 里 暴露 年 龄 是 无 限 的 (相对 于 半衰期 )。 
在 饱和 点 〈 几 个 半 训 期 后 ) ，“%ALABe 比值 为 2.88。 对 于 两 端 员 模式 曲线 间 相 对 小 的 分 离 
是 由 于 %Al 和 "Be 半衰期 间 有 限 的 (两 倍 ) 差别 。 

Al-Be 暴露 法 的 应 用 在 图 10-35 中 使 用 来 目 南极 Allan 山区 的 冰原 岛 峰 数据 加 以 说 明 
(Nishiizumi 等 ，1991a)。 结 果 表 示 ，Al/Be 比值 接近 稳 态 侵蚀 曲线 。 然 而 零 侵 蚀 速 率 (不 
同 的 暴露 年 龄 ) 模式 不 能 排除 。 最 低 的 2%AlM0Be 得 到 最 强 的 限制 ， 代 表 最 小 暴露 年 龄 为 
1.4 Ma 或 最 大 侵蚀 速率 0.24 mm/ka。 图 10-35 中 侵蚀 线 左边 的 样品 可 由 过 去 某 个 期 间 埋 
藏 于 冰 下 加 以 解释 。 在 埋藏 期 间 ， 由 于 相对 于 "Be,，“%Al 更 大 的 衰变 速率 ， 点 向 下 运动 到 
左边 。 

Al-'Be 法 男 一 个 有 趣 的 实例 是 亚利桑那 陨石 坑 岩 石 的 表面 容 句 定年 (Nishiizumi 
等 ，1991b)。 采 用 冲击 喷 出 层 中 大 块 体 上 部 几 厘 米 的 桩 
癌 说 明 它 们 来 自在 冲击 前 埋藏 于 十 多 米 的 地 层 汶 一 方 
而 ， 它 们 大 块 说 明了 它们 在 冲击 事件 后 不 久 没 有 剥 去 任 
Wi LAIJE. Al Al!’ Be 丰 度 对 Nishiizumi 等 (1989b) 
的 经 验 产 率 校正 ， 并 得 到 一 致 的 大 约 50 ka WAFER, 2 
几 个 可 能 指示 更 近 暴 露 于 灰 层 之 上 的 年 轻 年 龄 (如 纪念 “ 
碑 岩 )。 对 相同 样 唱 ， 这 些 年 龄 也 得 到 ”Cl 暴露 年 龄 的 支 
持 (图 10-36，Phillips 等 ，1991)。 

技术 上 ， 图 10-36 中 所 示 的 50 ka 代表 最 小 暴露 年 0 0 20 W 和 50 60 


OR e-26A 14F gS /ka 

















龄 ,假定 零 侵蚀 。 然 而 ,采样 表面 发 现 被 “ 宕 深 ” 包 

里 ， 这 需要 几 千 年 。 因 此 ,侵蚀 可 能 在 亚利桑那 的 干 嘻 图 10.36 “所 选 陨石 坑 样 品 
气候 中 可 忽略 ， 并 且 测 定 的 年 龄 可 能 近似 于 冲击 时 间 。 最 小 暴露 年 龄 图 解 
近来 稳定 稀有 气体 的 研究 表明 ， 当 与 Al 和 Be 相 结合 ， ( 据 Nishiizumi 等 ，1991b) 

















氛 的 宇宙 成 因 产生 可 能 也 代表 表面 暴露 定年 的 有 用 工 说 明了 不 同 字 定 成 因 同位 素 结果 的 一 致 怕 
H. 


Aw O 
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第 二 篇 ”同位 素 地 球 化 学 示 踪 


同位 素 地球 化 学 示 踪 主要 是 利用 稳定 同位 素 及 放射 成 因子 体 同 位 素 的 变化 来 了 解 着 
石 、 仇 物 、 流 体 的 成 因 与 物质 来 源 。 由 于 稳定 同位 素 的 分 馏 与 物理 化 学 条 件 有 关 ， 因 此 ， 
由 平衡 的 矿物 一 矿物 或 矿物 一流 体系 统 的 稳定 同位 素 组 成 也 可 示 踪 体系 形成 时 的 温度 、 侈 
度 或 pH 值 、 高 度 、 海 平面 变化 等 。 本 篇 先 介绍 稳定 同位 素 地 球 化 学 的 基本 原理 及 各 稳定 
同位 系 地 球 化 学 ， 而 后 介绍 放射 成 因子 体 在 岩石 成 因 研 究 中 最 新 成 果 ， 最 后 对 同位 素 在 矿 
床 地 球 化 学 研究 中 的 应 用 作 简 要 介绍 。 


第 十 一 革 稳定 同位 系 地 球 化 学 原理 


稳定 同位 素 涉 及 由 于 物理 化 学 过 程 而 非 核 过 程 引 起 的 元 素 的 同位 素 组 成 变化 。 一 个 元 
素 不 同 同位 素 在 化 学 行为 上 非常 微小 的 差异 可 提供 非常 大 量 的 化 学 地球 化 学 与 生物 化 
学 ) 过 程 的 有 用 信息 。 

稳定 同位 素 研究 的 兴起 与 20 世纪 前 半 叶 现代 物理 学 的 发 展 密切 相关 。1932 年 Urey 
对 中 子 的 发 现 及 Nier 于 30 和 40 年 代 在 轻 元 素 同 位 素 组 成 中 变化 的 证 明 是 稳定 同位 素 地 
球 化 学 的 前 奏 。 稳 定 同 位 素 地 球 化 学 的 嘉 正 历史 起 于 4947 年 Ttey 的 人 《同位素 物 质 的 热力 
学 人 性质》 的 发 表 。Urey 不 仅 依 理论 基础 说 明了 为 什么 同位 素 分 饮 可 以 预测 ， 也 认为 这 些 
分 馏 可 提供 有 用 的 地 质 信息 。Urey 然后 建立 了 实验 室 来 测定 天 然 物 质 的 同位 素 组 成 ， 并 
是 还 实验 测定 在 建立 稳定 同位 素 领 域 的 过 程 中 这 些 分 馏 的 温度 依赖 性 。 

Urey 此 文 发 表 后 50 年 中 所 了 解 的 毫 无 疑问 即使 是 Urey 也 感到 惊奇 。 稳 定 同 位 素 ， 
像 放 射 成 因 地 球 化 学 一 样 ， 已 成 为 不 仅 是 地 球 化 学 的 组 成 部 分 ， 而 且 也 是 地 球 科 学 的 必 不 
可 少 的 一 部 分 。 

稳定 同位 素 中 涉及 的 元 素 有 H、Li、B、C、N、O、S、S$、Cl， 其 中 O、H、C 和 S 
是 最 重要 的 。 这 些 元 素 中 具 几 个 常见 特征 : 中 有 具有 低 原 子 质量 ; OCAMI RAX 
量 差 大 ; @ 它 们 开 成 具 高 度 共 价 特征 的 键 ; 由 元 素 以 多 于 一 种 氧化 态 存 在 (C, N.S), 
形成 各 类 化 合 物 (DO) ， 并 且 是 天 然 产 出 的 固体 与 液体 的 重要 组 成 部 分 ! 名 较 少 的 网 位 素 
丰 度 高 到 易于 分 析 〈 一 般 最 少 是 二分 之 几 )。 


第 一 节 稳定 同位 素 组 成 的 表示 法 








一 、6 表示 法 
稳定 同位 素 比 值 上 的 变化 典型 的 是 在 二 分 之 几 到 百 分 之 几 的 范围 和 内， 并 且 通 常 以 己 某 
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标准 的 千 分 偏差 一 一 9， 来 表示 。 

氧 同 位 素 ， 已 开发 出 报告 其 组 成 的 两 个 标准 。 地 球 化 学 家 对 非 碳 酸 盐 内 物质 以 相对 于 
SMOW (标准 平均 海水 ) 的 千 分 偏差 来 报告 氧 同位 素 比 信 : 
(180/7 OQ) p, — (LO MO aaa 

(180/ '°O) smow 

对 于 碳酸 盐 岩 物质 则 以 相对 于 PDB (EIMA) 碳酸 盐 标 准 来 报告 86*O。 此 任 一 

样品 相对 两 标准 之 间 的 6 值 的 关系 为 
lsOppp = 1.0308666'*Osyow + 30.86 (11 — 2) 

SUA LMA, oD 以 相对 于 SMOW 报告 ; 碳 同 位 素 ，6 BC 以 相对 于 PDB 表示 ; A 
EHME, SPN 以 相对 于 大 气 氮 表示 (RIRA ATM); 硫 同 位 素 ，6™S 以 相对 于 狄 亚 布 洛 
峡谷 铁 陨 石 中 的 陨 硫 铁 表 示 (ERA CDT). X 11-1 为 这 些 标准 的 同位 素 组 成 。 

表 11-1 稳定 同位 素 标 准 的 同位 素 组 成 


元 素 比值 标准 绝对 比值 


SO = | x 10° (11-1) 








H D/H H/H) SMOW 1.557x107* 
Li Li Li NBS L-SVEC 0.08306 
B 1B/B NBS 951 4.044 
C OAC PDB 1.122 x107? 
N NAN KA (ATM) 3.613 x107? 
O -= ms SMOW /PDB 2.0052 x 10° 7/1.94516 x107? 
kago SMOW 3.76x10~4 
S “S/S CDT 4.43 10>? 
Si 30Si728Si NBS-28 0.033532 
295i /8Si 0.050804 
=. DRAFT 
分 馏 因子 a 是 两 相 中 同位 素 比 值 的 比 : 
QA-B = R (11 — 3) 
两 相间 同位 素 的 分 饮 也 可 表示 为 : A4_p=64 一 68，A 与 a 之 间 的 关系 为 
Ax (a — 1)10° KA 10°Ina (11 — 4) 
正如 我 们 将 见 到 的 ， 在 平衡 时 ，a 与 热力 学 平衡 常数 有 关 : 
oa EAR Ke)” (11 - 5) 


式 中 7 是 交换 的 原子 数 ， 开 -是 无 限 高 温度 处 的 平衡 常数 ， 开 为 通常 所 述 的 平衡 常数 〈 除 
了 使 用 浓度 而 不 是 活 度 外 ， 因 为 活 度 系 数 的 比 等 于 1， 即 活 度 系数 对 同位 素 没 有 影 啊 )。 


第 二 节 同位 素 分 馏 的 热力 学 与 量子 力学 原理 


同位 素 分 馏 可 由 动力 学 与 平衡 效应 产生 。 前 者 是 直观 性 的 估计 ， 但 后 者 看 起 来 有 点 令 
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人 惊奇 。 自 先 ， 我 们 知道 元 素 的 化 学 性 质 是 由 其 电子 结构 决定 的 ， 且 核对 化 学 反应 不 起 作 
用 。 

一 、 平 衡 同 位 素 分 馏 

多 数 同 位 素 分 饮 是 由 平衡 引起 的 。 平 衡 分 馅 由 气相 、 液 相 中 分 子 及 晶体 中 原子 的 平 
移 、 旋 转 与 振动 运动 引起 的 ， 因 为 与 这 些 运动 有 关 的 能 量 取 决 于 质量 。 系 统 趋 于 调整 自己 
以 使 其 能 量 最 小 人 化。 因此， 同位 素 将 使 其 振动 、 旋 转 与 平移 能 量 最 小 化 而 分 布 。 这 三 种 能 
量 中 ,目前 认为 振动 能 对 同位 素 分 馏 是 最 重要 的 。 振 动 在 固 相 中 是 原子 运动 的 惟一 方式 。 
正如 我 们 所 预期 的 ， 这 些 影响 都 很 小 。 如 ， 下 列 反 应 的 平衡 常数 在 2SC 时 仅 为 1.04， 反 
应 的 AG (= 一 RTInK) {<9 -100J Amol, 


7 C0, + H BO—= ae 8O, + H O (11-6) 


二 、 同 位 素 分 饮 的 量子 力学 原理 

至 少 在 定性 水 平 上 ， 很 容易 理解 同位 素 分 馅 为 什么 由 振动 引起 的 。 和 氢 分 子 的 两 个 氢 原 
子 ， 它 们 并 不 相互 保持 在 固定 距离 上 ， 即 使 在 绝对 零度 也 连续 双向 振动 。 这 种 振动 的 频率 
定量 化 ， 也 就 是 只 可 能 是 离散 频率 值 。 图 11-1 是 毛 分 子 中 作为 原子 间距 离 函 数 的 能 量 示 
意图 。 随 着 原子 来 回 振动 ， 它 们 势能 的 变化 如 曲线 所 示 。 零 点 能 (ZPE) 是 分 子 在 基态 振 
动 时 的 能 级 ， 该 状态 中 分 子 处 于 低温 。 零 点 能 总 是 类 似 和 谐振 动 最 小 势能 之 上 的 某 有 限 
量 。 相 同 元 素 不 同 同 位 系 势 能 曲线 是 一 致 的 ， 但 是 如 图 11-1 所 示 ， 和 零点 振动 能 是 不 同 的 ， 
较 轻 的 同位 系 振 动能 处 于 较 高 量子 水 平 上 ， 较 重 的 同位 素 振动 能 较 低 。 由 于 振动 能 的 不 
同 ， 要 分 解 分 子 而 获得 的 能 量 ， 即 结合 能 对 不 同 的 同位 素 结合 是 和 不同 的 。 例 如 :要 分 解 一 
个 D CH) 需要 441.6 KJ*mol ， 但 是 分 解 !E 分子 仅 需 431.8 Kmol- 1。 因此 ， 两 个 
气 原 子 形成 的 键 比 H-H 键 强 9.8 kjemol 。 键 强度 上 的 这 种 差别 也 能 导致 动力 学 分 馏 ， 
因为 分 解 较 容 易 的 分 子 反 应 更 快 。 

依据 玻 尔 效 曼 分 布 律 ， 具 内 能 E, 的 分 子 概率 为 


-E,/kT 





























P; = Sr (11 - 7) 
每 个 分 子 的 平均 能 量 为 
—— SnE, >) gE; Ek 
7 = `P. = = —— 11 — 
E > i >) i SD ge El ( 8) 
WP: g 为 统计 加 权 因 子 ; n JEENE 的 分 子 数 ; k 为 玻 尔 兹 曼 和 常数 。 
方程 (11-8) 分 母 就 是 分 配 图 数 Q。 因 此 ， 反 应 的 目 由 能 变化 为 
AG, =- Rin] | Q (11 - 9) 
_ 因为 同位 素 交 换 反 应 的 平衡 常数 与 分 配 郴 数 有 关 : 
K = I] er (11 — 10) 
对 于 反应 (11 一 6)， 其 交换 反应 可 简单 地 表示 为 
Qi Qo 
= - (11 — 11) 





Qi Quito 
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势能 水 J . mol! 








原子 间距 高 


图 11-1 所 分 子 的 能 级 水 平 图 
( 据 White, 2000) 
H 的 基本 振动 频率 是 4405 cm !, HD 为 3817 cm !, D 为 3119 cm 1， 琵 的 零点 能 高 于 HD, 
而 HD 的 又 高 于 D,， 箭 头 所 指 能 量 是 要 将 三 种 分 子 解散 所 需 的 能 量 (单位 : kjem’) 





对 于 气体 分 子 有 三 种 运动 : WR MERSE. DARASE, JEF PRIE 
子 分 配 函 数 的 乘积 : 
Qiota = Qib Qirans Qrot Qele (11 — 12) 
原子 能 量 及 其 电子 构 形 并 不 受 同 位 素 差 异 的 影响 ， 因 此 最 后 一 项 在 此 可 忽略 。 振 动 是 
同位 素 分 馏 的 最 重要 的 贡献 者 ， 且 它 是 固 相 中 惟一 的 运动 。 因 此 ， 我 们 先 计算 振动 分 配 孙 
数 。 我 们 可 由 和 谐振 动 近似 简单 的 双 原 子 分 子 (如 CORO) 中 的 原子 振动 。 量 子 振动 
的 能 量 为 


Ep = (n+ 1/2)hv (11 — 13) 
式 中 : v 是 基态 振动 频率 ; h 是 普 朗 克 常 数 ; 为 振动 量子 数 。 振 动 运动 的 分 配 晴 数 为 
—hv/2kT 
Qub = (11 — 14) 
对 于 多 原子 分 子 ， 可 表示 为 
© he, /2kE 
Qip = II Loe aT (11-15) 
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对 于 理想 的 和 谐振 动 ， 频 率 与 质量 减 小 之 间 的 关系 为 
Soe (11 - 16) 
式 中 是 压迫 常数 ， 它 决 于 分 子 的 电子 构 形 ,但 与 同位 系 无 关 ，y 为 质量 减少 : 
] opr 
= 7m, + 17m; 或 4 = mit mo 


分 子 旋转 运动 也 量子 化 ， 我 们 可 将 双 原 子 分 子 作 为 围绕 质量 中 心 的 哑铃 旋转 近似 处 
理 。 一 量子 刚性 旋转 的 旋转 能 





(11 — 17) 


aro 2 
pos iT D (11 — 18) 


式 中 : j 是 旋转 量子 数 ; 1 是 惯 动量 ，1= pw ， 这 里 > 是 原子 间 的 距离 。 

统计 加权 因子 g， 在 此 等 于 (2; +1)， 因 为 围绕 两 个 旋转 轴 可 发 生 旋 转 。 例 如 ， 如 果 
1 =1， 对 于 分 子 有 7 (j +1) =2 个 量子 ， 这 两 个 量子 有 (27 +1) 个 分 布 方式 : 都 围绕 x 
W, ABESE y 轴 或 相对 。 因 此 : 


Qi = JL (2j + 1)e HUD Ar N (11 — 19) 
因为 旋转 能 的 空间 小 ， 方 程 (11 一 19) 可 积分 得 到 
Qua = ERT (11 — 20) 


式 中 是 对 称 因子 ， 对 于 异 核 分 子 ， 如 16O.8O 其 值 为 1， 对 于 同 核 分 子 ， 如 O16O 为 
2。 这 是 因为 在 同 核 分 子 中 量子 必须 在 旋转 轴 之 间 均 等 分 布 ， 即 了 必须 都 是 偶数 或 者 是 奇 
人 
， 与 三 个 可 能 的 平移 运动 (2 yy 2) 中 每 一 个 相关 的 平移 能 量 对 于 禽 子 中 粒子 
Pe 
n? h? 
2 





Evans = (11 — 21) 


Sma 
AP: n 为 平移 量子 数 ; m 为 质量 ; a 为 盒子 的 尺度 。 

此 表达 式 可 插入 到 方程 (11 -8) 中 。 在 大 约 2 k 以 上 ,平移 能 级 之 间 的 跨度 小 ， 
此 方程 (11-8) 可 积分 。 记 住 有 三 个 日 由 度 ， 结果 是 











3/2 
ae V (11 - 22) 
这 里 V 是 盒子 的 体积 (a?)。 因 此 ， 总 分 配水 数 为 
—hu/2kT 3/2 
Sr IkT (2nmkT 
OD total a QQ vib @ rot @ trans -= P on ho/kT oh? a (11 = 23) 





出 现在 平衡 常数 表达 式 中 的 是 分 配 函 数 的 比值 ， 上 式 中 许多 项 最 终 可 消去 。 因 此 ， 相 
同 双 原 子 分 子 中 两 个 不 同 的 同位 素 A 与 B， 可 简化 为 
e hv, 2kT Ia T 
QA 1 — eAvakT Pe, e he,/2kT (1 加 ehvp kT ) Isop mi? 
Qp — eT la ae gc hvy/2kT (Cy 一 ea kT) Fag ym? 


aT m 
1 e Up kT op 


由 于 键 长 实际 上 与 同位 素 组 成 无 关 ， 进 一 步 简 化 为 
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(11 — 24) 








Qa e x~] eT) yn opmk? eTA vaT uy) 2kT (1 _ eel) nn opmx” 
Qg E e 42g 2kT(] — etea T) upomni” = (1 _ eT) BaA72E 
(11 — 25) 
注意 到 除 振动 项 外 ， 所 有 的 温度 项 被 消去 。 因 此 ， 只 有 振动 造成 同位 素 分 馅 的 温度 依 
RUE 
为 了 从 平衡 常数 计算 分 馏 因子 a, ， 必 须 计 算出 Koo FEM: 
aA, + bBoaA, + bB, 
IP: Ay 与 Ao 指 的 是 相同 物质 仅 在 同位 素 组 成 上 有 差别 的 两 个 分 子 ;，a 和 8 是 化 学 计量 
系数 ， 平 衡 常 数 为 
(oa, loa)" 
~ (op, /op,)” 
因此 ， 对 仅 单个 同位 素 交 换 的 反应 ， 天 -就 是 简单 的 对 称 因子 比 。 
三 、 分 馏 因子 的 温度 依赖 性 
如 上 所 示 ， 分 馏 因 子 的 温度 依赖 性 仅 依靠 振动 贡献 。 在 温度 T<ho/k 时 , 方程 (11 
-14), (11-25) 中 的 1-e “J*1 项 趋 于 1， 因此 可 以 忽略 掉 。 因 此 ， 振 动 分 配 函 数 为 
QQ (11 — 27) 
进一步 简化 ， 因 为 Av 很 小 ， 利 用 近似 式 et el tea CS K1 时 )， 因 此 ， 振 动能 分 
ERRO 


Kx 


QQ", = =A /QkT 
因为 平移 与 旋转 页 献 与 温度 无 关 ， 这 种 形式 的 关系 为 


a= ALE (11 — 28) 


换言之 ， 低 温 时 a 与 温度 呈 反 相关 变化 关系 。 
高 温 时 ，1 一 e-“1 项 明显 不 为 1。 并且 在 较 高 的 振动 频率 时 ， 并 不 是 近似 的 和 谐振 
并 且 其 他 几 个 近似 假设 也 不 成 立 ， 因 此 分 馏 因 子 与 温度 间 的 近似 关系 为 

Ina cc = (11 — 29) 


= 


由 于 a 一 般 较 小 ，Inas*1+aw， 因 此 acc1+1/T*。 温 度 无限 高 时 ， 分馏 因 子 为 1。 

二 氧化 碳 与 水 之 间 O 与 *O 之 间 的 分 配 如 图 11-2 所 示 ， 接 近 200T IT acc1/T 的 关 
系 成 立 ， 在 此 温度 以 上 遵守 acct /T? 的 关系 。 

四 、 成 分 与 压力 依赖 性 

有 关 相 中 化 学 键 的 性 质 在 决定 同位 素 分 饱 上 是 最 重要 的 。 普 遍 性 规律 是 重 同位 素 进 人 
到 最 紧密 键 合 的 相 中 。 具 高 离子 势 与 低 原 子 质 量 的 键 具 高 的 振动 频率 并 趋 于 优先 结合 重 同 
WA. Pi, AX (S0) 是 典型 的 最 富 O 的 矿物 ， 而 磁铁 矿 的 8O 最 低 。 在 石英 中 氧 
主要 是 以 共 价 键 结合 ， 但 在 磁铁 矿 中 主要 是 离子 键 结合 。O 在 石英 中 比 在 磁铁 矿 中 结合 
强烈 ， 因 此 前 者 富 集 O 硅 酸 起 中 阳离子 在 主要 离子 位 置 上 的 替代 〈 典 型 的 八 面体 位 置 ) 
对 氧 的 结合 仅 具 次 要 影响 ， 因 此 O 同位 素 在 相似 硅 酸 盐 间 的 同位 素 分 馏 一 般 是 小 的 。 具 
有 强 共 价 键 特征 位 置 (典型 的 四 面体 位 置 ) 上 的 阳离子 的 替代 导致 较 大 的 O 同位 素 分 饮 。 
因此 ， 例 如 ， 可 预计 碱 性 长 石 端 员 系列 与 水 之 间 的 分 馏 是 类 似 的 ， 因 为 仅 涉 及 到 K- 、 
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1000 soo 300 20 i00 so ”0 Na 的 百代 ; 而 斜 长 石 端 员 系 列 与 水 之 间 的 
| TT SSR BK, Day Ae ERE Al 替代 





1.06 (A) T/C 

Si 及 Ca 替代 Na, 且 O 与 Si 和 Al 在 四 面体 
al 位 置 上 的 键 具 大 的 共 价 性 。 
碳酸 盐 趋 于 非常 富 “O， 因 为 O 与 小 的 、 


局 电价 的 C “离子 键 合 。 方 解 石 与 水 之 间 的 
氧 lel hi ae 1B A Ou, 在 25C 时 大 约 为 
30%o。 厂 酸 盐 中 的 阳离子 的 作用 是 次 要 的 








TOT TT ar | 


oS 
Oo 
i 
` 
` 
` 
y 
` 
hi 
` 
‘ 
TAS 
sw 
` 
A 
` 
` 
k3 
` 
` 
: ` 
k x 
` 
ON 
x 
k 
+ 








0 ] 2 3 
1000/7(K) (由 于 阳离子 在 振动 频率 上 的 质量 效应 )。 当 
e ee o 5p o Ba BAR Ca 时 ，A Ow 减少 到 大 约 25%0 


(因为 Ba 大 约 是 Ca 质量 的 三 倍 )。 

晶体 结构 起 次 要 作用 。 在 文 石 与 方解石 
ZIAD AO 是 0.5%% 的 数量 级 。 然 而 ,在 
石墨 与 金 刚 石 之 间 明 显 具 大 的 分 馏 (10%). 

压力 对 分 馏 因 子 的 影响 较 小 ， 在 20 x 
10 Pa 以 上 不 大 于 0.1%。 因 为 SAG /OP = 
上 AV， 因 此 很 容易 理解 压力 效应 。 一 个 原子 
10°/7?(K) 的 体积 完全 由 其 电子 结构 所 决定 ， 它 并 不 依 
赖 于 原子 核 的 质量 。 因 此， 同位 素 交 换 反 应 
> 的 体积 变化 将 很 小 ， 基 本 上 不 依 基 于 压力 。 

因为 当 晶体 被 压缩 时 ， 振 动 频率 与 纤长 变化 
(A) 中 虚线 表示 温度 到 200C 时 的 关系 为 :a -369 基本 没有 影 响 /人 肆 酸 盐 的 压缩 这 为 万 分 之 一 
0.2437T;(B) 中 虚线 表示 的 关系 为 ;ae=0.998+02005012 ”的 数量 级 ; 因此 , -可 以 预期 是 10 玫 或 更 小 ， 
一 般 不 明显 。 








图 11-2 CO - ELO 之 间 10 分 饮 因 子 


第 三 节 同位 素 动 力学 分 馏 


同位 系 动 力 竺 分馏 正常 地 与 快速 、 不 完全 或 无 方向 过 程 关 ， 如 蒸发 、 扩 散 、 分 解 反 
应 和 生物 学 参与 的 反应 例如， 温度 与 平均 动能 有 关 。 理 想 气 体 中 ， 所 有 分 子 的 平均 动能 
是 相同 的 。 动 能 为 | 





E = $ mv (11 — 30) 

考虑 CO, 的 两 个 分 子 , 上 Co 与 “CO,。 如 果 它 们 的 能 量 相 等 ， 其 速度 比 为 

(45/44)'*, 1.011. Alt, “CO, 在 给 定时 间 内 比 SC °O, 扩散 远 1.1%。 然 而 ， 这 种 

结果 主要 限于 理想 气体 ， 即 低压 ， 分 子 间 的 碰撞 不 经 常 并 且 分 子 间 力 可 以 忽略 。 当 分 子 碰 

接 重 要 时 ， 扩 散 系 数 的 比值 是 CO, 与 空气 (平均 分 子 质量 为 28.8) 质量 减少 的 平方 根 的 
比值 : 
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= — = (poh! = 1.0044 (11 31) 
因此 ， 预 计 气 体 扩散 将 导致 4.4%。， 而 不 是 11%o 的 分 饮 。 
含有 重 同 位 素 的 分 子 更 稳定 并 且 比 含 轻 同 位 素 的 具 更 高 的 分 解 能 。 如 增高 能 量 使 D， 
分 子 分 解 的 能 量 是 441.6kJ /mol， 而 要 分 解 H 分 子 的 能 量 是 431.8k]J /mol。 因 此 分 解 C 一 
H 键 比 C 一 D 键 更 容易 。 在 反应 达到 平衡 处 ， 同 位 素 分 馏 将 由 以 上 因素 控制 。 而 反应 没有 
达到 平衡 ， 较 轻 的 同位 素 通 常 优先 富 集 于 反应 产物 中 ， 因 为 与 轻 同 位 素 键 效应 在 反应 物 中 
更 易 破裂 。 大 的 动力 学 效应 与 生物 参与 的 反应 有 关 (如 光合 作用 、 细 菌 还 原 )， 因 为 这 类 
反应 一 般 没 有 达到 平衡 并 未 完成 (如 ， 植 物 并 不 将 所 有 CO, 转化 为 有 机 碳 )。 因 此 ， 在 植 
物 〈 碳 水 化 合 物 ) 中 相对 于 大 气 CD; ， 光 合作 用 产物 中 “CC 富 集 ; 由 硫酸 盐 细菌 还 原 产生 
的 HS PERS, 
定量 地 ， 因 为 反应 速率 常数 可 表示 为 
ka Aea (11 — 32) 
式 中 : & 是 速率 常数 ; A 是 频率 因子 ; Es 是 障碍 能 。 如 ， 在 分 解 反 应 中 ， 障 碍 能 是 分 解 
能 与 分 子 处 于 基态 的 零点 能 之 间 的 差 ， 或 是 稍 更 高 的 振动 频率 。 频 率 因子 与 同位 素 成 分 无 
关 ， 因 此 在 HD 分子 与 HD 分子 间 的 反应 速率 比 为 


Be 


kg ~ on he Dho) Hp (11 = 33) 
或 fr > Et PH Up) 2k (11 — 34) 
H 


KAS BE, BH 与 HD ATER OGLE waco 此 处 zc HJER > 1H A 
0.24。 换 句 话 说 ，H 分 子 比 HD 分 子 的 到 应 快 4 倍 ， 具 非常 大 的 差别 gs 对 于 较 重 的 同位 
素 ， 速 率 差 较 小 。 例 如 ， 对 于 *O, 与 “OO 计算 出 的 相似 比值 表明 *O, LEO °O 分 子 快 
15% 。 

较 轻 的 分 子 其 较 大 的 平移 速度 使 它们 更 易 突 破 液 面 并 比 相同 成 分 的 重 分 子 更 迅速 蒸 
发 。 因 此 ， 大 洋 表 面 的 水 蒸气 其 典型 的 OBO = 一 13%o; 而 平衡 时 藻 汽 仅 比 液 面 轻 9%o。 

让 我 们 看 看 在 水 与 水 蒸气 间 的 氧 同 位 系 分 饮 的 一 种 动力 学 效应 。 珊 利 分 饮 (或 凝结 )， 
类 似 于 分 离 结 晶 。A 是 含有 主要 同位 素 的 Hz 8O 的 量 ，B 是 含有 微量 同位 素 的 H SON 
量 。 该 速率 下 这 些 组 分 获 发 速率 与 存在 的 量 成 正比 : 

dA = kA (11 — 35a) 
dB = kpA (11 — 35b) 

HRA Mee RC, RR, HR ka 关 kB。 分 馏 因 子 与 平衡 常数 有 关 ， 对 于 动 
力学 分 馏分 馏 因子 简单 地 是 速率 常数 的 比 ， 因 此 : 

—=¢@ (11 — 36) 





FH 
T Tg 5 (11 - 37) 
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重 排 后 积分 得 到 








In = = aln & 
B A 
F B_{A\ 
at = a (11 — 38) 
这 里 AA BEA 与 B 的 原始 量 ， 两 边 同 时 除 以 A /A" 得 到 
BZA /AY ! 
= a) (11 — 39) 


因为 互 仅 占 总 水 中 的 微量 ，A 基本 上 等 于 总 水 量 ，4/A4" 基 本 上 等 同 于 上 ， 即 原始 水 保留 
下 的 分 数 。 因 此 : 














B/A 
ava = | (11 — 40) 
方程 两 边 减 1， 得 到 
BA pl (11 — 41) 
上 式 左 边 就 是 相对 于 原始 比值 的 偏差 。 干 分 相对 偏差 简化 为 
A = 1000( fF-!1—1) (11 — 42) 
当然 ， 当 水 从 莱 汽 中 凝结 时 应 用 相同 的 原理 。 假 定 a EX 1.01, ORS RRRA 
数 ) 而 变 。 
即使 蒸汽 与 液 相通 过 凝结 保持 平衡 ， 剩 余 蒸 汽 的 同位 素 组 成 将 连续 变化 。 相 关 方 程 为 
‘A _ p=! TK) _ 
e 1000/1 d EJA (11 - 43) 
WAE SFA RaR 11-3 所 示 。 
ae 
平衡 分 饮 
-10 F 
Bt AIS} 
-20 
A 
-30 
| 
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 


f 





Kl 11-3 瑞 利 与 平衡 分 凝聚 过 程 中 同位 素 比 值 的 分 馏 
( 据 White，2000) 
人 是 原始 菊 汽 的 氧 同位 泰 组 成 与 燕 汽 镜 余 f 时 的 燕 汽 氧 同位 泰 组 成 的 千 分 偏差 
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稳定 同位 素 的 主要 应 用 之 一 是 地 质 温 度 计 。 像 “常规 ”化 学 地 质 温度 计 一 样 ， 稳 定 同 
位 素 地 质 温 度 计 依据 平衡 稼 数 的 温度 依赖 性 。 这 种 依赖 性 可 表示 为 
pe Sine z (11 — 44) 
LRE, BMA 与 B 是 随 温 度 缓慢 变化 的 函数 ， 在 绝对 0 度 时 ，K 0, WA 
完全 分 离 ; 在 无 限 高 温度 时 趋 于 1， 对 应 着 无 同位 素 分 饱 。 我 们 可 从 系统 温度 的 增高 箭 的 
变化 来 定性 了 解 。 无 限 高 温 时 (忽略 无 限 高 温 时 无 相 、 无 同位 素 的 问题 ) ， 为 完全 无 序 ， 
因此 两 相间 同位 素 将 随机 混合 。 绝 对 0 度 时 ， 为 完全 有 序 ， 因 此 没有 两 相间 的 同位 素 混 
合 。 然 而 ，A 与 召 在 有 限 温 度 范围 内 充分 不 变 ， 可 当 作 和 锅 数 处 理 。 我 们 也 注意 到 低温 时 ， 
方程 (11-44) 的 形式 变 为 KOT. 
重要 的 是 ， 如 果 相 平 衔 旦 分 馆 因 子 的 温度 依赖 性 已 知 ， 可 由 任何 两 相间 的 同位 系 分 馏 
计算 出 温度 。 确 实 ， 有 太 多 的 同位 素 地 质 温 度 计 以 致 不 能 在 此 都 涉及 到 。 表 11-2 列 出 了 
石英 与 其 他 氧化 物 和 硅 酸 盐 间 氧 同位 素 分 馅 方程 中 的 系数 4 5B., OA 11-4 表示 一 些 矿物 
对 之 间 氧 同位 又 分 馏 因子 与 温度 的 关系 。 
表 11-2 石英 与 其 他 氧化 物 和 硅 酸 盐 间 低温 时 的 氧 同位 素 分 馏 系数 











® A B 
KA 0 0.974 1.045" 
HELL 0 2799 

石榴 子 石 0 2488 
橄榄 石 0 3.91 
白云 母 -0.60 2.2 
HAA -0.30 3.15 
Aat -0.60 3.69 
绿 泥 石 -1.63 5.44 
ERAD 0 5.29 
磁铁 矿 0 5.27 





(4 White, 2000) 
1E: Ag, ,= A+B 10°/T?; 0 是 长 石 中 斜 长 石 摩尔 分 数 ， 因 此 这 项 考虑 了 以 上 讨论 的 成 分 依赖 性 。 


因为 平衡 常数 与 温度 平方 的 倒数 的 依赖 性 ， 稳 定 同位 素 地 质 温度 计 主要 用 于 低温 ， 也 
就 是 非 岩浆 温度 。 在 温度 超过 800C 左右 ,分馏 一 般 较 小 ， 由 它们 获得 精确 温度 是 困难 
的 。 然 而 ， 即 使 在 上 地 幅 温 度 (1000 或 更 高 )， 分 馏 尽 管 小 ， 仍 明显 存在 ， 在 600 到 
1300 和 他 间 实验 测定 的 分 馏 因 子 与 理论 计算 相 吻 合 ， 如 表 11-3 所 示 。 
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表 11-3 高 温 (600~1300C) 氧 同位 素 分 馏 系 数 


























Ce Ab An Di Fo Mt 
Qz 0.38 0.94 1.99 2.75 3.67 6.29 
Ce 0.56 1.61 2.37 3.29 5.91 
Ab 1.05 1.81 213 5.35 
An 0.76 1.68 4.30 
Di 0.92 3.54 
Fo 2.62 


( 据 White, 2000) 
注 : 矿物 对 分 馏 系 数 表达 式 为 : 1000Ina = B X 106/T?, BIWAR PHAR. Q: AR, Ce: 方解石 ，Ab: WK 
f, An: SKA, D: AG, Fo: WAG, Mte 磁铁 矿 ; 全 温度 单位 为 KK。 数 据 引 自 Chiba (1989), 


1000 700 500 400 300 


13 





1@Ing 








10/7*(K) 





图 11-4 ED HA 1B A fic AN Ye PE PRK AR 
( 据 White, 2000) 


# 11-4 列 出 了 HS 与 含 硫化 合 物 之 间 的 类 似 系数 。 如 果 相 w Sy 和 a 与 8 相互 平衡 ， 
那么 相 y 与 8 也 处 于 平衡 。 困 此 ， 这 些 表 可 得 到 所 列 任何 两 相间 的 分 馏 。H2S 与 其 他 含 硫 
化 合 物 之 间 的 分 馏 因 子 与 温度 的 关系 如 图 11-5 ran. 

硫 由 于 是 变价 元 素 ， 一 定 温度 下 ， 随 着 氧 逸 度 与 pH 值 的 变化 平衡 其 存 的 矿物 相 G…”S 
存在 很 大 差别 。Ohmoto (1972) 给 出 了 Fe-S-O 体系 中 250C 下 黄 铁 矿 与 重唱 石 硫 同位 素 
HARGAR, pH 值 的 关系 (图 11-6)。 

氢 同 位 素 在 水 与 水 蒸气 之 间 分 饮 在 230C 左右 分 馏 系 数 1000Ina 由 正 值 转 为 负 值 ， 在 
280°C 附近 达到 最 低 值 ， 有 具体 值 如 表 11-5 所 示 CABG, 1986). 

冰 与 水 在 0 他 时 的 氧 同位 素 的 分 馏 系数 lna 为 20; 冰 与 海水 在 -10 人 时 的 分 馏 系 
数 10°Ina 为 26.6。 冰 与 蒸汽 在 -40~0D 之 间 的 分 馏 方 程 为 

10° Ine i _eee = — 94.5 + 16.289 x 10°/T? (11 - 45) 
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表 11-4 和 硫 同 位 素 分 馏 系 数 








® B A T YUH] (CT) 
CaSO; 6.0+0.5 5.26 200 ~ 350 
SO, -5+0.5 4.7 350 一 1050 
FeS, 0.4+0.08 200 ~700 
ZnS 0.1+0.05 50~705 
CuS -0.4+0.1 
CuS -0.75+0.1 

SnS —0.45+0.1 
MoS, 0.45+0.1 
Ag25 —0.8+0.1 

PbS -0.63 土 0.05 50~ 700 


( 据 White, 2000) 
HE: Ayp-us=AX10°/T? + BX 10°/T (温度 单位 为 K)， 数 据 引 起 Ohmoto 与 Rye (1979). 


表 11-5 不 同 温度 下 水 -水 蒸气 间 和 氢 同 位 素 分 馏 值 








tht BEC 107Ine 温度 AC 107 Ina 温度 AC 103lne 
0 106.0 140 16.3 280 -4.0 
20 81.5 160 H7 300 -3.4 
40 61.3 180 7.4 320 -2.2 
60 46.4 200 3.5 340 71.3 
80 30.1 220 0.1 360 -0.5 
100 27.8 240 BE 374 0.0 
120 21.5 260 ~3.6 


(HEIRE, 1986) 





海水 与 水 蒸气 间 的 平衡 分 馏 系 数 a = 1.0824. 
云母 、 闪 石 类 矿物 与 水 之 间 的 氧 同位 系 分 馏 可 表示 为 
103Inag 物 -水 二 一 22.4 x 10°/T* + 26.2 + 2X aq — 4Xme-— 68Xre (11 一 46) 
上 式 中 XA、Xw、XF 分 别 为 矿物 中 六 配 位 相应 阳离子 的 摩尔 分 数 。 甚 他 一 些 售 水 矿物 
与 水 之 间 氧 同位素 的 分 馏 如 表 11-6 BAN» 
含 碳 矿 物 相 间 碳 同位 素 的 平衡 分 馏 目 前 有 关于 变质 岩 中 方解石 与 石墨 间 研 究 结 果 ， 其 
关系 为 
103lna 方 解 石 -大 时 = 5.6 x 10°/T? 一 2.35 (11 - 47) 
这 是 针对 日 本 中 部 变质 带 中 共生 的 方解石 与 石墨 碳 同 位 素 分 析 及 白云 石 与 方解石 共生 时 方 
解 石 中 的 镁 含量 与 温度 的 关系 确定 的 ， 后 者 的 关系 为 
iogMweco = 1.727 x 10°T - 0.223 (11 ~ 48) 
上 式 中 温度 为 C 。 对 美国 纽约 变质 岩 研究 中 ， 由 于 定 温 用 的 是 Ti-Fe 氧化 物 地 质 温度 计 而 
导出 不 同 的 天 系 式 温度 为 CC ): 
10- lna 方 解 石 -石墨 = — 0.00748T + 8.68 (11 — 49) 
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图 11-5 ES 与 含 硫化 合 物 间 同 位 素 


分 馏 因子 与 温度 的 关系 
( 据 White，2000) 
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图 11-6 重唱 石 与 黄 铁 矿 硫 同 位 素 
组 成 与 氧 逸 度 、pH 值 的 关系 
( 据 Ohmoto 等 ，1979 ) 
方 括号 中 为 黄 铁 矿 “S 、 圆 括号 中 为 重唱 石 的 6 3%S， 
体系 总 A S=0, 体 系 总 硫 含量 为 0.1M 硫 /kg 水 ， 








一 -重唱 石 溶解 人 沉淀 线 
表 11-6 含水 矿物 三 水 之 间 同 位 素 分 馏 方程 
矿物 方程 适应 范围 
透 闪 石 10°Ina = —21.7+2 350~650T 
ENA 10°lna = ~ 31.47 X 10°/T? + 15.80 >650T 
蛇 纹 石 10°Ina = 8.6 X 10°/T? -33.92 150~500T 
高 岭 石 103lna = —23+7 <200T 
aa 10°lIne = -19.6 10°/T + 25 29~120T 
伊利 石 10°Ina = 一 39.8 200° 
海 绿 石 10°lna = -72.6 6€ 
三 水 铝 石 10°lna = - 15.1 风化 温度 
SKA 10°lna = — 66.2 400°C 
ERT AL 103lna = 29.2 x 10°/T? — 138.8 <300T 
ERT AL 10°Ina = ~35.9+2.5 300 ~ 650°C 
PIRA 10°lna = — 35.942.5 300 ~ 450 
Ho) tis £4 10°lne = 15.07 x 10°/T? — 27.73 280 ~~ 650T 
DA 103lna = -51.52 280 ~ 380T 
Pe A 10°Ina = — 36.542 <200T 
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(HEBRE, 1986) 


由 于 碳 也 是 变价 元 系 ， 与 硫 同 位 素 组 成 一 
样 ， 在 不 同 矿物 共存 时 各 矿物 相 的 碳 同 位 素 组 
成 与 氧 逸 度 、pH 值 有 关 。 因 此 ， 热 液 系 统 中 方 
解 石 的 6 °C 值 不 能 反映 热 液体 系 总 碳 同 位 素 
组 成 ，Ohmoto (1972) 在 250C 、 总 碳 浓 度 为 
1 mol/L, HAA SC 为 -=-$%o、 离 子 强度 I 为 
1.0 的 条 件 下 ， 进 行 了 碳 同 位 素 在 各 相间 的 平 
衡 实 验 ， 结 果 如 图 11-7 所 示 。 强 还 原 条 件 下 ， 
热 液 中 可 能 有 CH 存在， 使 方解石 、 石 墨 的 
6° CH AIEEE. 

所 有 地 质 温度 计 都 依据 表面 上 矛盾 的 假设 : 
完全 平衡 在 相 的 形成 过 程 中 或 许 在 形成 后 达到 ， 
但 是 当 它 们 随后 冷却 时 这 些 相 不 再 平衡 。 这 些 
假设 可 以 成 立 及 地 质 温度 计 完 全 工作 的 理由 是 
有 反应 速率 对 温度 的 指数 依赖 性 。 


| school] 


C64 (-6) e 














图 11-7 方解石 -石墨 碳 同位 素 组 成 与 


需要 强调 的 是 地 质 温 度 计 的 平衡 基础 的 重 AR, HEZ 
要 性 。 因 为 多 数 稳定 同位 素 地 质 温度 计 (尽管 GE Ohmoto S, 1979) 


不 是 所 有 的 ) 用 于 相当 低 的 温度 ， 违 反 完 全 平 
衡 的 假设 并 不 罕见 。 我 们 已 经 注意 到 同位 素 分 馏 可 由 动力 学 及 平衡 效应 引起 。 如 果 反 应 没 
有 完成 ， 同 位 素 差 别 可 能 与 平衡 效应 一 样 反映 动力 学 效应 。 其 他 的 一 些 问 题 也 可 导致 不 正 
确 的 温度 ， 如 系统 在 冷却 过 程 中 于 某 较 低 温度 处 部 分 再 平衡 。 同 位 素 地 质 温 度 计 的 更 深入 
的 问题 古 交 换 反 应 的 目 由 能 相当 低 , 意味 着 基本 没有 化 学 能 驱动 其 反应 确实 ， 同 位 素平 
衡 可 能 疝 依 赖 于 所 发 生 的 其 他 反应 来 驱动 交换 反应 中 所 涉及 的 元 素 。 固 态 交换 反应 在 温度 
远 低 于 熔点 时 尤其 缓慢 。 固 相间 的 平衡 因此 一 般 将 依赖 于 这 些 相 与 流体 的 反应 。 后 者 对 于 
前 规 ” 地 质 温 度 计 确 实 是 这 样 ， 变 质 作 用 ， 是 同位 素 地 质 温度 计 的 重要 应 用 领域 之 一 ， 
通常 发 生 于 流体 存在 的 状态 下 。 

同位 素 地 奈 温度 计 确 实 具 常规 化 学 温度 计 所 没有 的 几 个 优点 。 第 一 ， 没 有 伴随 同位 素 
交换 反应 的 体积 变化 ， 因 此 也 就 没有 平衡 常数 的 压力 依赖 性 。 然 而 ，Rumble 提出 了 间接 
的 压力 依赖 性 ， 即 分 馏 因 子 取决 于 流体 成 分 ， 反 过 来 也 就 取决 于 压力 。 第 二 ， 在 常规 化 学 
地 质 温 度 计 中 一 般 依据 固溶体 原理 ， 而 同位 素 地 质 温度 计 可 使 用 纯 相 ， 如 SiO, 等 。 一 般 ， 
任何 对 相关 相 成 分 的 依赖 具 相 对 次 要 性 (当然 也 有 例外 )。 例 如 ， 在 方解石 与 水 之 间 的 同 
位 条 交换 与 水 中 的 CO, 的 浓度 无 关 。 成 分 效应 仅 能 预期 存在 于 所 涉及 交换 反应 中 影响 元 
系 形 成 的 键 。 如 ， 和 斜 长 石 中 Al 替代 Si， 因 为 与 氧 的 成 键 性 质 ， 影 响 O 同位 素 分 馏 因 子 。 


REE 水 文系 统 中 的 同位 素 分 饮 
同位 素 上 的 轻 水 具 较 轻 的 蒸汽 压 ， 因 此 也 就 比较 重 的 同位 素 具 较 低 的 沸点 。 据 拉 乌 尔 


定律 ， 洲 液 上 组 分 的 分 压 等 于 浴 液 中 的 摩尔 浓度 乘 以 由 纯 深 液 施加 的 分 压 。 对 于 水 的 两 个 
HRK, eS NEE 
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P 16. = Pos, LEO" |] (11 = 50a) 


H,°0 
Paso 一 paso[HzO ] (11 — 50b) 
由 于 一 组 分 的 分 压 与 汽 相 中 该 组 分 的 原子 数 成 正比 ， 那 么 液 相 水 与 汽 相 水 之 间 的 分 馏 因子 
a 可 定义 为 
8 /Pre 
jp o PH oO (11 — 51) 





“2 CHO] HIO] 
将 式 (1-50a) 和 (11-50b) FLASK (11 一 51)， 得 到 以 下 关系 : 
piro 
Peo 
非常 有 趣 的 是 ， 水 蒸气 相 与 液 相 之 间 的 氧 分 馏 因 子 正好 是 标准 状态 分 压 的 比值 。 接 着 的 问 
题 是 分 压 怎 么 随 温度 变化 ? 热力 学 可 给 出 答案 。 组 分 分 压 的 温度 依赖 性 可 表示 为 

dog = (11 - 53) 

AP: 工 是 温度 ; AH ARMA; 尺 是 气体 常数 。 在 充分 小 的 温度 范围 内 ， 假 定 
AH 与 温度 无 关 ， 重 排 并 积分 ， 我 们 可 得 到 


(11 = 52) 


Qly 一 








Inp = SA +e (11 — 54) 
对 于 [H10] 和 [HiO] 可 得 到 两 个 这 样 的 方程 ， 两 式 相 减 ， 得 到 
n 可 < 
M Ws ATE RT- 55) 


ed A PELFL (11 — 56) 

在 大 的 温度 区 间 里 ，AFH 并 不 是 常 
数 ， 在 这 种 情况 下 ,分 馏 系 数 的 对 数 
依赖 于 温度 平方 的 倒数 ， 因 此 分 馏 系 


北纬 61” Grenndal 


北纬 70” Scoresbysund* 4 数 的 温度 依赖 性 可 表示 为 
北纬 75" Upepnavrik e 上 z a i 本 


以 水 与 水 车 气 之 间 的 分 馏 为 例 ， 

可 以 预计 在 水 圈 循 环 中 水 的 同位 素 成 
分 将 具 相 当 大 的 变化 ,事实 上 也 是 这 
样 。 图 11-8 表示 全 球 降雨 的 6 SOR) 
由 云 降 水 与 降雪 是 典型 的 瑞 利 
PET = a (Rayleigh) 凝结 过 程 。 同 位 素 分 馅 因 
此 遵循 方程 (11-43)。 因 此 ， 除 了 a 

图 11-8 大气 降水 的 8 180 与 气温 的 函数 关系 的 温度 依赖 性 外 ， 降 雨 的 同位 素 成 分 
ies Whites: 2000) 也 依赖 于 A， 即 残留 于 空气 中 的 水 蒸气 


18 
ô Osmow 
1 


南 纬 85° Horlikell 
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的 分 数 。 空 气 从 寿 发 的 位 置 上 运动 越 远 ， 可 能 有 更 多 的 水 凝结 并 作为 雨水 降落 ， 因 此 方程 
(11-43) 中 的 f 值 越 小 。 因 此 ， 分馏 将 随 远 离 蒸 发 区 (主要 在 热带 和 温带 海洋 ) 而 增 
加 。 由 于 山 使 空气 上 升 ， 地 貌 也 起 冷却 与 水 蒸气 凝聚 作用 ， 因 此 也 就 是 使 f 减 小 。 因 此 
从 经 过 山区 的 空气 中 降雨 ， 其 同位 素 上 将 比 海边 上 的 轻 ， 如 图 11-9 所 示 。 





5'8Q=-13 %o js0=-15‰ im 四 
YSA 雨水 
x A 58 O=-5 %o 
NA 
VA x \ 雨水 


图 11-9 ” 瑞 利 分 馏 过 程 与 向 陆 内 6 SO 降低 示意 图 
( 据 White，2000 ) 


氨 及 氧 同 位 素 春 永 循环 中 将 分 馅 。 确 实 ， 正 如 图 11-10 所 示 ，6 2O 与 6D 在 降水 中 
相关 性 很 好 ， 这 种 坦 线 关系 由 Craig (1961) 首次 确定 ， 因 此 又 称 为 Craig o Am, AMR 
位 素 由 于 其 质量 差 更 大 而 分 饱 更 赤 。 

1975 年 YEESever 对 全 球 采 样 网 点 资料 进行 了 全 面 总 结 , ,由 观测 周期 较 长 的 74 个 台 
站 的 年 平均 6 值 线性 拟 合 得 到 如 下 方程 : 

D)w = (8. 1754/0908) (3300, EA .86 40.64) (11:58) 


ôDsmow 
1 1 ! 





18 
ô Osmow 


图 11-10 “北半球 大 气 降水 中 6D 与 6 O 的 变化 
( 据 White, 2000) 
其 关系 为 : SD=88180+10 


229 








上 式 中 (6)w 代表 降水 量 的 加 权 平 均值 。 各 类 台 站 雨水 线 的 氢 氧 同位 素 线性 方程 如 表 11- 
7 所 示 (Yurtsever et al., 1981; Pree, 1997), EP (6) 为 算术 平均 值 。 


表 11-7 各 类 台 站 雨水 线 氨 氧 同位 素 线性 方程 








台 站 类 型 方 程 相关 系数 
岛屿 台 站 (6D)w= (8.47+0.25) (6'sO)w+ (11.1141.24), n=25 0.990 
(6D)w= (8.51+0.24) (8&0) + (10.21+1.04), n=25 0.991 | 
海岸 台 站 (SD)w= (8.07+0.12) (88O)w+ (10.44+1.07), n=29 0.997 
(5D)w= (8.03+0.11) (80) + (9.59+0.95), n=29 0.997 
内 陆 台 站 (OD)w= (8.14+0.15) (08O)w+ (9.17+1.64), n=15 0.998 
(8D)w= (8.01+0.15) (8O) + (6.4941.70), n=15 0.998 





( 据 卫 克勤 ，1997 ) 


热 液 系统 稳定 同位 素 地 球 化 学 的 许多 重 

要 贡献 的 首要 工作 是 Craig 加 以 说 明 的 ， 这 些 

系统 中 的 水 是 大 气 降水 ,而 不 是 岩浆 水 

(Craig，1963)， 主 要 依据 是 图 11-11 中 的 数 

据 。 每 一 个 地 热 系统 , “氧化 物 ”型 的 地 热 水 

的 5D 与 当地 的 降水 和 地 下 水 是 相同 的 ， 但 

5 BO 漂移 到 更 高 值 。6 18O 漂移 是 由 于 当地 大 

气 降 求 与 热 的 岩石 高 温 (<300C) 反应 所 

0 PRT, Se RA, 水 的 

ag 氧 园 位 素 组 成 大 本土 没有 变化 》j 如 果 这 些 系 

统 中 的 水 为 岩浆 水 ， 它 将 与 当地 的 大 气 降水 

图 11-11 大 气 热 液 系统 中 的 氢 - 氧 同位 素 。” 具有 不 同 的 同位 素 组 成 (有 可 能 这 些 系 统 含 

ee 2) 有 百 分 之 几 的 岩浆 水 )。 

Bn aes 热 液 系统 的 酸性 富 硫 水 具有 不 同 于 当地 

大 气 降水 的 5D 值 。 在 地 热 水 的 沸腾 过 程 中 当 

氨 同 位 素 分 馏 ， 就 会 发 生 漂移 。 产 生 的 蒸汽 富 含 硫化 物 。 燕 汽 与 较 冷 的 大 气 降水 混合 、 效 

结 ， 硫 化 物 被 氧化 成 硫酸 盐 ， 产 生 其 酸性 特征 。 观 察 到 的 混合 线 反 映 了 蒸汽 与 大 气 降水 的 
混合 以 及 沸腾 过 程 中 的 分 馏 。 


第 六 市 ”生物 系统 中 的 同位 素 分 饮 


生物 过 程 常 涉及 到 大 的 同位 素 分 馏 。 对 于 碳 、 气 、 硫 ， 确 实 其 生物 学 过 程 是 造成 同位 
紊 分馏 的 最 重要 原因 。 多 数 情况 下 ， 由 初始 生产 者 或 目 养生 物 的 有 机 物 的 初始 生产 过 程 中 
产生 最 大 的 同位 素 分 馏 ， 包括 所 有 植物 和 许多 细菌 。 最 重要 的 有 机 质 生 产 方式 是 光合 作 
用 ,但 有 机 质 也 可 由 化 能 合成 作用 产生 ， 如 洋 中 誉 的 热 液 通道 中 。 在 初始 生产 过 程 中 ， 碳 
和 氮 同 位 素 均 出 现 大 的 分 馏 。 其 他 的 一 些 分 馏 在 随后 的 反应 中 也 可 发 生 并 直到 食物 链 上 的 
异 养 生物 消耗 原始 生产 者 ， 但 这 些 一 般 较 小 。 | 
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一 、 光 合作 用 中 的 碳 同 位 素 分 馏 

生物 过 程 是 碳 同 位 率 比 值 变 化 的 主要 原因 。 这 些 过 程 中 最 重要 的 是 光合 作用 。 光 合作 
FA AY ie [el ic a os ETI. Park # Epstein (1960) 提出 分 馏 以 几 步 进行 。 随 后 
的 研究 解释 了 这 几 步 中 的 分 饮 。 

对 于 陆 生 植 物 (它们 使 用 大 气 中 的 CO,)， 第 一 步 是 CO, 通过 气孔 扩散 进入 到 叶片 边 
绿 和 叶 内 的 边界 层 。 据 理论 ， 预 期 方程 (11-31) 分 馏 一 4.4%。 海 澡 与 水 后 植 物 光合 作 
用 能 利用 溶解 的 CO, 或 HCO; 。 

COo —* COx(4q) + HO— HCO; 一 ~H + HCO; 

与 溶解 有 关 的 平衡 分 馅 为 +0.9%。 (CO, 更 易于 溶解 )， 在 CO, 水 解 与 分 解 过 程 中 
+ 7.0 到 二 8.0%o 的 平衡 分 饮 。 

在 此 ， 其 化 学 路 径 有 几 条 。 多 数 植物 使 用 核 酮 糖 、 二 磷酸 、 羧 化 酶 、 加 氧 酶 (RU- 
BISCO) 催化 反应 ， 该 反应 中 核 酮 糖 、 二 磷酸 、 羧 化 酶 与 一 个 分 子 的 CO, 反应 生成 3 个 分 
于 的 3 - 磅 酸 苷 油 酸 ， 羧 化 作用 过 程 中 形成 的 售 3 个 碳 原子 的 化 合 物 。 碳 随后 被 还 原 ， 形 
成 挨 化 酶 与 新 生 核 酮 糖 二 磷酸 。 这 些 植物 称 为 C 植物 ， 此 过 程 为 Benson - Calvin 环 ， 或 
简称 为 Calvin 环 。C3 植物 占 现今 植物 的 90%， 包 括 藻 、 自 养 细 菌 ， 并且 是 栽培 植物 (如 
小 麦 、 水 稻 、 坚 条 类 ) 的 主体 。 核 酥 糖 二 克 酸 着 化 存在 着 动力 学 分 馏 ， 几 种 方法 确定 在 高 
等 陆 生 植物 中 是 一 29.4%。 细 菌 凑 化 具 不 同 的 反应 机 制 与 较 小 的 分 馏 ， 约 为 一 20%。 因 
此 ， 单 个 分 馏 综合 起 来 预期 陆 生 植物 分 馏 一 34%。。 实 际 观察 到 的 总 分 馏 在 — 20% ~ 一 30%o 
之 间 。 在 观察 到 的 总 分 馆 与 预期 总 分 饮 间 的 不 一 致 性 仍 是 未 解 之 谜 。 管 案 看 起 来 是 假定 植 
物 组 织 中 的 碳 同 位 素 分 馏 的 量 取 决 于 植物 内 部 CO, 的 浓度 与 外 部 环境 的 比值 。 

其 他 的 光合 作用 作用 路 径 是 Hatch-Slack 环 ， 是 G 植物 所 采用 的 ， 包 括 热 市 草 与 有 关 
的 作物 ， 如 玉米 与 蔗糖 。 这 些 作物 使 用 磷酸 烽 醇 丙酮 酸 盐 羧 化 酶 《PEP) 来 初步 固定 矶 并 
形成 草 酰 乙 酸 盐 ， 是 一 种 含 4 个 碳 的 化 合 物 。 在 此 阶段 发 生 非 常 小 的 分 馏 ， 大 约 一 2.0%o 
一 -2.5%。 人 磷酸 烯 醇 两 酮 酸 盐 羧 化 过 程 中 ，CO, 以 草 酰 乙酸 盐 的 形式 被 固定 在 外 叶肉 内 
并 作为 Cy 酸 的 一 部 分 (为 苹果 酸 盐 或 天 冬 氮 酸 盐 ) 被 带 到 内 部 的 维 管束 鞘 细 胞 中 ， 而 脱 
羧 化 并 由 RuBP 再 次 固定 下 来 。 维 管束 鞘 细胞 中 的 环境 几乎 是 封闭 系统 ， 因 此 实际 上 几乎 
所 有 的 碳 被 带 到 那里 由 RuBP 再 固定 ， 因 此 ， 在 这 一 阶段 几乎 没有 分 馏 。G 植物 平均 的 
6 BC 为 一 13%。 就 像 RuBP 光合 作用 的 情形 一 样 ， 分 馏 看 起 来 取决 于 环境 的 CO, 浓度 。 

第 三 组 植物 为 CAM 植物 ， 具 独特 的 代谢 作用 ， 称 为 景 天 酸 代谢 。 这 些 和 植物 一 般 利用 
Cs 植物 路 径 ， 但 在 一 定 条 件 下 可 使 用 G 植物 路 径 。 这 些 植物 一 般 适 应 于 干旱 环境 ， 包 括 
菠 葛 与 许多 仙人 掌 ， 它们 的 $C 处 于 GG 与 G 植物 之 间 。 

陆 生 植物 (利用 大 气 中 CO) 一 般 比 海洋 与 水 生 植 物 (利用 溶解 的 CO, 与 HCO; , 
二 者 一 起 称 为 溶解 的 无 机 碳 或 DIC) 具 更 大 的 分 馆 。 溶 解 的 CO, 与 HCOy 之 间 具 + 8% BY 
平衡 分 馏 。 因 为 海水 中 HCO; 比 溶解 的 CO 高 两 个 数量 级 ,海藻 利用 HCO; 并 因此 趋 于 
表现 出 在 光合 作用 过 程 中 溶解 的 碳酸 盐 与 有 机 碳 之 间 具 较 低 的 净 分 馏 。 海 水 中 的 扩 敬 比 空 
气 中 的 慢 ， 因 此 扩散 常常 是 速率 受 限 制 步骤 。 多 数 水 生 植物 具 某 种 膜 束 缚 机 制 抽 提 DIC, 
当 DIC 低 时 就 可 进行 。 当 DIC 浓度 高 时 ， 水 生 与 海洋 植物 间 分 馏 一 般 类 似 于 陆 生 植物 。 
当 其 含量 低 时 ， 植 物 积极 地 抽 提 DIC， 因 为 多 数 碳 被 抽 进 细胞 固定 下 来 其 分 馏 较 小 。 因 
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”此 ， 在 溶解 无 机 碳 与 有 机 碳 之 间 的 碳 同 位 素 分 馏 在 藻类 中 低 达 5%。。 

并 不 奇怪 ， 固 碳 作 用 中 的 碳 同位 素 分 馏 也 是 依赖 于 湿度。 因此， 观察 到 在 冷水 浮游 和 
物 中 比 温水 生物 的 分 饮 要 高 。 然 而 ， 这 种 现象 也 反映 了 动力 学 效应 : 因为 随 着 温度 增高 深 
解 度 降 低 ， 在 温水 中 溶解 的 可 利用 CO, 一 般 较 少 。 因 此 ， 较 大 量 的 CO, 被 利用 ， 其 结果 
是 较 少 的 分 馆 。 大 洋 表 面 水 因为 光合 作用 过 程 中 2C 的 摄 人 ， 一 般 富 集 SC (图 11-12)。 富 
集 的 程度 取决 于 生产 力 : 生物 学 生产 面积 表现 出 较 大 的 亏损 。 另 一 方面 ， 深 水 富 集 2C。 
有 机 质 通 过 水 柱 向 下 同时 分 解 与 “重新 矿物 化 "， 即 由 细菌 作用 转化 为 无 机 碳 ， 深 水 富 集 
“C 与 总 DIC。 因 此 ， 生 物 活 度 起 “ 抽 ” 碳 作用 ， 且 特别 是 从 表层 到 深水 的 2C。 
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图 11-12 北大 西洋 总 溶解 无 机 碳 与 图 11-13 ARARE MASE 
ô 3C 的 深度 剖面 氨 间 位 辽 分 馏 的 依赖 性 
( 据 White，2000) (#5 White; 2000) 


本 质 上 ， 所 有 的 有 机 质 通过 光合 作用 产生 。 随 后 的 反应 转换 光合 作用 产生 的 碳水 化 合 
物 成 为 有 机 体 使 用 的 其 他 各 类 有 机 化 合 物 。 在 这 些 反 应 中 进一步 发 生 分 馅 。 这 些 分 馏 被 认 
为 在 成 因 上 是 动力 学 的 并 且 可 部 分 由 富 集 2C 的 有 机 C—H 键 和 富 集 3C 的 有 机 C—O. 
2C 在 呼吸 中 优先 消耗 (因为 键 较 弱 并 反应 较 快 )， 使 残余 有 机 质 富 集 SC。 因 此 ， 有 机 体 
的 碳 同位 素 组 成 在 食物 链 向 上 端 变 得 稍 更 正 。 

二 、 生 物 过 程 中 的 氮 同 位 素 分 馏 

氮 是 生物 学 过 程 中 的 另 一 个 重要 的 元 素 ， 是 所 有 氨基酸 、 和 蛋白 质 和 其 他 主要 化 合 物 的 
基本 组 成 。 氮 同位 素 分 馏 的 理解 比 碳 同 位 素 的 要 少 得 多 。 无 机 氮 有 五 种 重要 的 形式 :NN)， 
NO; ，NO; , NH; 和 NHI 。 平 衡 同 位 素 分 馏 出 现 于 这 五 种 形式 之 间 ， 而 动力 学 分 馏 出 现 
在 毛 的 生物 学 同化 过 程 中 。 氨 是 氮 的 一 种 形式 ， 通 过 生长 的 植物 最 终 进 入 到 有 机 质 中 。 多 
数 陆 生 植物 依赖 固氮 〈 即 还 原 ) 与 氧化 态 氮 (NO; 和 NO; ) 的 共生 细菌 ， 几 种 〈 如 蓝 绿 
藻 与 豆 科 植物 ) 能 直接 利用 N;。 在 这 些 情况 下 ， 氮 首先 必须 由 还 原 酶 的 作用 还 原 。 与 碳 
一 样 ， 在 氮 同 化 过 程 中 每 一 步 都 可 发 生 分 馏 。 

而 所 同化 过 程 中 的 同位 素 分 馏 仍 没有 了 解 清 楚 ， 看 起 来 它 强 烈 依赖 于 氨 离 子 的 浓度 。 
植物 中 氮 同 位 素 分 馅 的 模式 意味 着 分 馏 对 所 丰 度 的 依赖 。 在 细菌 和 硅 藻 与 NH 浓度 间 的 
分 馏 研究 中 发 现 (图 11-13)， 从 最 高 到 中 等 氮 离 子 浓度 反应 了 由 细胞 将 活动 态 氨 的 搬运 
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通道 打开 。 在 最 低 浓 度 处 ， 基 本 上 所 有 可 利用 的 氮 被 搬运 到 细胞 并 同化 ， 因 此 没有 见 到 同 
位 素 分 馏 。 

海洋 颗粒 所 与 非 固氮 浮游 生物 的 同位 素 组 成 典型 值 是 SN 为 -3%o 一 +12%o。 没 有 
受到 人 工 施 肥 影 响 的 陆 生 非 固氮 植物 具 + 6% 一 +13%‰ 的 罕 范 围 ， 但 同位 素 上 平均 较 轻 。 
海洋 蓝 — SRE LE — 4%0~ + 4%, EROE — 4% ~ -29%o 的 范围 内 。 多 数 固氮 陆 生 植物 在 
一 2%o 一 二 4%o 之 间 典 型 地 比 非 固氮 植物 重 。 

三 、 植 物 的 氢 与 氧 同 位 素 分 馏 

氧 由 CO., BOMO 等 进入 到 生物 质 中 。 然 而 ，CO, FO, 两 者 在 光合 作用 过 程 中 与 
水 处 于 氧 同 位 素平 衡 ， 并 且 水 是 O 的 主要 来 源 。 因 此 ， 植 物 水 同位 素 组 成 决定 了 植物 质 
的 氧 同位 素 组 成 。 植 物质 的 氧 同位 素 组 成 看 起 来 由 水 与 思 基 氧 〈 氧 一 碳 双 键 ) 之 间 的 交换 
反应 控制 。 


N \ 
C ="O+H80—= C =80+H0 
j > 


F 


这 些 反 应 测 得 的 分 饮 是 + 16%o ~ +27% 〈 即 有 机 结合 的 氧 较 重 )。 与 此 相 一 致 的 是 ， 
多 数 植 物 的 纤维 素 其 6 SOR (+27+3)%。 然 而 ， 其 他 因素 在 植物 的 氧 同 位 素 成 分 上 也 
起 作用 。 首 先 ， 水 的 同位 素 成 分 从 北极 地 区 的 SO 的 一 55%o 到 大 洋 的 0 值 间 变 化 。 第 
二 ， 如 果 光 合作 用 快速 发 生 ， 完 全 平衡 程度 就 越 低 ， 导 致 较 少 的 分 馏 。 最 后 ,一 些 水 的 分 
偏 可 出 现 于 蒸发 过 程 ， 导 致 植物 中 残留 水 更 重 。 

光合 作用 过 程 中 氧 同 位 素 分 馏 出 现 于 有 机 质 中 富 集 轻 同 位 素 。 在 海 滞 中， 已 观察 到 
— 100% 一 一 150%o 的 同位 素 分 馏 ， 比 陆 生 植 物 《一 86%o 一 一 120%o》 中 稍 高 。 陆 生 和 植物 间 ， 
EG 与 G 植物 之 间 看 起 来 还 存在 差别 。 前 者 的 分 饮 为 -117%‰o 一 -121%， 而 G 植物 的 
分 馅 在 -86‰% 一 -109%o。 然 而 ， 对 确切 的 分 馅 术 制 了 解 其 少 ; 

氧 同 位 素 在 蒸发 过 程 中 水 与 分 饮 的 同位 素 成 分 变化 在 控制 植物 的 氢 同 世系 组 成 上 是 重 
要 的 。 

四 、 硫 同位 素 的 生物 分 馏 

尽管 是 生命 必需 元 素 ， 硫 在 生物 组 织 中 为 微量 组 分 (C:S 原子 比 大 约 为 200)。 植 物 
以 硫酸 盐 的 形式 吸收 硫 ， 随 后 将 其 还 原 成 硫化 物 并 结合 成 半 胱 氨 酸 。 在 穿 过 细胞 膜 与 结合 
过 程 的 输 运 中 并 没有 明显 的 硫 同位 素 分 馏 ， 但 在 还 原 过 程 中 〈 即 硫酸 盐 同 化 还 原 ) 有 
+0.5%o 一 一 4.5%o 的 分 饮 。 这 明显 低 于 预期 的 大 约 一 20%o 的 分 馏 ， 表 明 由 原始 生产 者 报信 
的 多 数 硫 被 还 原 并 进入 到 组 织 

然而 ， 硫 在 生物 过 程 中 起 两 个 重要 的 作用 。 首 先 ， 硫 以 硫酸 盐 的 形式 可 作为 电子 接受 
体 或 氧化 剂 的 作用 ， 并 被 硫 还 原 细菌 所 利用 。 此 过 程 释放 出 HZHS， 被 称 为 硫酸 盐 异 化 还 
原 ， 在 生物 化 学 循环 中 起 着 重要 作用 ， 两 者 都 为 硫 与 大 气 氧 来 源 库 ，+ 5%o ~ 一 46%o 的 较 
大 分 馏 与 此 过 程 相伴 。 此 过 程 目前 已 知 产生 最 明显 的 硫 同 位 素 分 饱 ， 因 此 控制 着 表 生 过 程 
中 的 硫 同 位 素 成 分 。 沉 积 硫 酸 盐 的 6 34S 大 约 是 + 17%， 类 似 大 洋 硫 酸 盐 的 同位 素 组 成 
(+ 20%o) ， 而 沉积 硫化 物 的 8 4S 为 -18%s， 活 体 生 物质 的 6 3S 一 般 为 0。 

硫 的 最 后 一 个 重要 作用 是 作为 还 原 剂 。 硫 化 物 是 某 些 类 型 的 光合 细菌 及 CO 还 原 到 
有 机 碳 中 其 他 细菌 使 用 的 电子 接受 体 。 特 别 的 ， 也 许 是 洋 底 热 液 通道 中 的 化 学 合成 细菌 。 
它们 使 用 通道 中 释放 的 HS 作为 能 源 并 形成 这 些 独特 生态 系统 中 的 食物 链 的 基础 。 此 过 
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程 的 分 馏 为 +2%o 一 一 18%o。 

五 、 同 位 素 与 食物 

正如 我 们 所 见 到 的 ， 两 个 光合 作用 路 径 ，G 与 G 植物 群 导致 有 机 碳 具 不 同 的 同位 素 
组 成 。 陆 生 G 植物 其 SEC 平均 为 -27%o，C4 植物 的 SC 平均 为 -13%o。 海 洋 植物 ( 均 
为 G 型 ) 利用 溶解 的 重 碳酸 盐 而 不 是 CO,。 海 水 重 碳酸 盐 大 约 为 8.5%。， 比 大 气 CO 重 ， 
因此 海洋 植物 比 陆 生 C3 植物 平均 重大 约 7.5%o。。 田 外 ， 因 为 它们 固定 的 碳 源 其 同位 素 上 
具 更 大 可 变性 ， 海 洋 植 物 的 同位 素 组 成 也 具 更 大 的 可 变性 。 最 后 ， 海 洋 藻 青 阔 (AR) 
在 光合 作用 过 程 中 趋 于 比 真正 的 海洋 植物 具 较 小 的 磋 同 位 素 分 馆 ， 因 此 在 8 PC 上 趋 于 平 
均 高 2%。 一 3%o。 | 

植物 据 其 氨 源 也 可 分 成 两 类 : 能 下 接 利 
HN: 的 与 仅 能 利用 氮 与 硝酸 盐 的 “固定 ” 
氮 的 。 前 者 包括 豆 科 植物 QUAKE, BES) 
SRR AA. SRD, WAC 植物 ， 利 
FAN, 与 固定 所 ， 其 平均 SPN A+ 1%, m 
现代 非 豆 科 植 物 平均 大 约 为 +3%o。 史 前 非 豆 
科 植 物 具 更 高 的 正 仁 ， 平 均 也 许 是 + 9%。， 因 
为 现在 土壤 氮 同 位 素 组 成 已 受到 化 肥 的 影响 。 
两 群 植物 ， 可 能 的 SSN 的 范围 是 土 4%o 或 + 
5%, ALA MEYER TAY Oo PNW! (-1+ 
30-25-20 -5 o S80 3) Soo FA, 据 它 们 的 区 MCA OMNIA, A 











, 养生 物 可 分 成 几 组 (图 11-14)。 
图 11-14 主要 自 养 生物 CN 同位 素 间 的 关系 DeNiro 和 Epstein (1978) 人 研究 本 动物 与 
( 据 White, 2000) 其 食物 的 碳 同 位 素 组 成 间 的 关系 。 他 们 发 现 


由 动物 仅 有 轻微 的 癸 同位 素 分 馏 并 且 动 物 组 
织 的 碳 同 位 系 组 成 紧密 反映 动物 的 食物 。 一 般 ， 动 物 组 织 中 的 碳 比 其 食物 中 的 高 大 约 
1%o。 动 物 组 织 与 其 食物 间 的 小 分 馏 是 由 于 由 “C 形成 的 键 比 *C 形成 的 稍 弱 。 较 弱 的 键 在 
呼 骸 过 程 中 易于 断 开 ， 因 此 所 调查 的 多 数 动 物 呼吸 的 CO, EE ey a RES AY At 
在 砚 同 位 素 上 当 有 机 碳 进 入 到 食物 链 中 仪 有 少量 的 分 饮 。 

陆 生 食物 链 通 党 并 没有 多 于 3 级 的 营 状 水平， 意味 着 最 大 + 3%o 的 分 馏 ; 海洋 食物 链 
可 有 具 高 达 7 级 的 营养 水 平 ， 表 明 在 原始 生产 者 与 顶端 食肉 者 间 的 最 大 碳 同 位 素 差 别 可 达 
7%o。 这 些 差别 小 于 原始 生产 者 中 所 见 到 的 差别 。 

在 另外 的 研究 中 ,DeNiro 和 Epstein(1981) 发 现 动物 组 织 的 SN 反映 动物 食物 的 6 “N, 但 
比 其 食物 高 3%o 一 4%o。 因 此 ,与 矶 不 同 , 氮 同 位 素 的 明显 分 馏 将 在 食物 链 中 发 生 。 这 些 关 
系 如 图 11-15 所 示 。 这 些 结果 说 明 有 可 能 由 碳 与 氮 的 同位 素 组 成 来 推断 动物 的 食物 。 

Schoeninger 和 DeNiro (1984) 发 现 动 物 的 骨 胶 原 体 的 碳 与 氮 同 位 康 组 成 类 似 于 其 组 
织 的 总 体 组 成 。 骨 中 的 磁 灰 石 看 起 来 埋藏 后 经 历 与 大 气 降 水 的 同位 素 交 换 ， 但 是 骨 胶 原 体 
与 才 于 环 质 看 起 来 较 强 地 维持 其 原始 同位 素 组 成 。 这 说 明 化 石 骨 胶 原 体 和 牙齿 的 碳 与 氮 同 
位 素 组 成 可 用 于 重 现 化 石 动物 的 食物 。 

该 方面 的 一 个 实例 一 一 马 已 在 地 球 上 生活 了 约 58 Ma。 从 早 中 新 世 开 始 ， 主 要 发 展 并 
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图 11-15 各 种 海洋 与 陆 生 生物 中 的 N、C 同位 素 组 成 
( 据 White, 2000) 


且 在 北美 种 属 数 从 2S Ma 的 3 种 到 10 Ma 前 增加 到 12 种 。 随 后 在 中 新 世 末 种 属 数 减 少 ， 
最 终 北美 种 属 在 全 新 世 灭 绝 。 在 齿 形 态 上 上 ， 与 中 新 地 的 发 展 相 伴 ， 其 主要 变化 是 从 低 冠 到 
高 冠 。 接 近 100 年 里 ， 这 种 齿 的 变化 标准 教科 书 的 解释 是 其 食物 上 从 食 叶 到 食 草 的 变化 所 
致 。 章 含 足够 的 三 氧化 硅 使 得 它们 具 高 的 研磨 性 ， 因 此 高 冠 齿 在 食 草 动物 中 能 活 得 更 长 并 
有 利于 马 的 食物 转换 。 马 食物 的 这 种 转换 被 认为 反映 了 草地 生态 系统 〈 或 生物 群 系 ) WE 
化 。 这 种 推理 导出 : 草地 在 中 新 世 首 次 成 为 重要 的 生态 群 堪 。 

碳 同位 素 比 值 为 证 实 此 假设 进行 了 首先 尝试 ,因为 多 数 草 是 Cs 植物 ,而 多 数 树 与 灌木 
是 G 植物 。Wang 等 人 (1994) 通 过 始 新 世 到 更 新 世 的 化 石 马 政 齿 球 环 质 的 左 同 位 素 成 分 
进行 了 这 样 的 证 明 。 他 们 发 现 牙 齿 的 同位 素 组 成 与 食物 从 C 到 Cy 植被 相 一 致 的 显著 改 
变 , 但 其 出 现 比 牙 形态 学 上 的 变化 晚 。 牙 形态 的 变化 始 于 中 新 世 ( 约 18 Ma) ,而 è PC 的 转 
换 大 约 发 生 于 7 Ma。 这 便 引 出 了 这 样 的 矛盾 : 哪 一 个 变化 (形态 学 或 碳 同位 素 ) 能 真实 反映 
草地 生态 系统 的 表征 。 

另 一 个 最 近 人 研究 说 明了 可 能 的 答案 :草地 出 现 于 中 
新 世 , 但 仪 在 晚 中 新 世 Cy 草 才 占 主导 地 位 。Quade 等 
(1989) 推 断 巴 基 斯 坦 的 生态 系统 从 G 占 优势 到 Cy 占 优 
势 由 土壤 碳酸 盐 的 6 C 指 示 其 转换 在 大 约 7 Ma 前 (图 
11-16)。 他 们 初步 解释 此 响应 是 青藏 高 原 的 隆 升 与 季风 
的 发 展 。 然 而 ,其 他 证 据 , 包 括 巴基斯坦 土壤 碳酸 盐 的 氧 
同位 素 ,说明 季风 发 展 大 约 早 1 Ma。 进 一 步 ,亚洲 和 北 
美 G 草地 占 优势 的 同时 性 表明 了 全 球 性 的 原因 , 而 季风 
是 一 种 区 域 性 现象 。G 光合 作用 在 CO 低 浓度 时 比 C 图 11-16 ”巴基斯坦 Potwar 高 原 古 土壤 
植物 的 路 径 更 为 有 效 。 因 此 ,Gs 植物 的 演化 可 能 出 现 响 Bi C AR REN INRE 
应 于 依 其 他 证 据 所 提出 的 大 气 CO, 浓度 的 降低 。 me 
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Soa al. AAD ie ae HER EA 


氧 、 氧 是 自然 界 中 最 重要 和 分 布 最 广 的 元 素 。 氧 的 原子 序数 为 1， 相对 原子 量 为 
1.0079。 在 自然 界 氧 有 三 个 同位 素 : 'H ( 气 ，H)、“H Gh, D)、*H (和 气 ，T)， 三 者 的 相 
XT ERE APH A 99.985% . 0.0156%,. 108%, 与 DD 为 稳定 同位 素 ， 人 TT 为 放射 性 同位 
率 ， 其 半衰期 为 12.33a。 氧 的 原子 序数 为 8， 相 对 原子 量 为 15.9994。 在 自然 界 氧 有 三 个 
同位 素 : VO, “0O、580 三 者 的 相对 丰 度 分 别 为 99.7$39% 、0.037% 、0.204% 。 和 氢 同 位 素 
地 球 化 学 的 发 展 与 水 圈 的 研究 密切 相关 ， 则 时 含水 矿物 、 热 液 矿床 的 研究 也 积累 了 大 量 的 
资料 。 氧 是 大 多 数 造 大 矿物 的 重要 组 分 ， 如 硅 酸 盐 、 氧 化 物 、 碳 酸 盐 、 磷 酸 盐 等 ， 对 于 成 
岩 、 成 矿 过 程 的 示 踪 起 着 重要 的 作用 ; 同时 水 圈 、 生 物 圈 的 氧 同 位 素 组 成 是 研究 环境 、 气 
候 变 迁 的 重要 手段 。 


RN AAPA, ARRIA F 


一 般 岩 石 与 矿物 的 SO 为 正 值 ， 也 就 是 说 它们 相对 于 SMOW 富 集 5O。 绝 大 多 数 硅 
酸 盐 的 8 SO {ALE + 5% ~ +15% IE 

一 、 岩 浆 岩 的 氨 、 氧 同位 素 组 成 

火成岩 的 氧 同位 泰 组 成 因 宕 石 类 型 不 同 而 异 ， 总 的 变化 是 6 O + 5%o 一 十 13%o， 岩 
浆 中 各 平衡 共存 的 矿物 中 SO 有 如 不 规律 ) ,平衡 时 ; 石英 (18.9% 一 10.3%o》 大 于 碱 性 
KA (7.0%o 一 9.1%o) 大 于 斜 长 石 (6.5% ~ 9.3%) 大 于 白云 母 、 角 闪 石 (5.9% 一 
6.9%) 大 于 黑 云 母 《4.4%o 一 6.6%o) 大 于 磁铁 矿 (1.3% 一 3.0%o)， 相 邻 矿 物 d'°O 相差 
1.5%o 一 2%o。 从 超 镁 铁 宕 到 酸性 岩 6 “O 增高 。 超 镁 铁 岩 与 球 粒 陨石 的 基本 一 致 ， 其 SO 
5.0%o 一 7.0%。， 变 化 范围 罕 ， 说 明 上 地 幅 的 氧 同 位 素 组 成 是 相对 均匀 的 。 

基 性 岩 6 OO 为 5.3%o 一 7.4%o。， 这 与 玄武 岩浆 起 源 于 上 地 幅 的 假设 是 一 致 的 ， 一般， 
BEA ERRA T HiO, 

大 多 数 安山岩 、 粗 面 岩 和 正 长 岩 的 6%O 很 难 与 玄武 贿 的 分 开 ， 安 山内 的 G“O 为 
5.4%o 一 7.5%。， 粗 面 岩 和 正 长 宕 的 为 5.8%o 一 7.7%o。 

中 酸性 岩石 ， 8“O=0 一 13‰%， 少 数 伟 晶 岩 可 以 达到 17%, 但 中 酸性 火山 岩 小 于 
10%， 比 相应 的 深 成 岩 贫 区 O。 

岩浆 宕 的 GO 值 受 以 下 因素 影响 : 

1) 岩浆 的 SG“O 值 ; 

2) 分 离 结 品 作 用 效应 ; 

3) 结 遇 作 用 的 温度 ; 

4) 与 水 溶液 及 闭关 的 混 染 作用 ; 

5) 在 固体 线 以 下 的 温度 条 件 下 矿物 重新 平衡 所 产生 的 退化 效应 。 
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火成岩 的 氨 同 位 素 组 成 一 般 由 分 析 其 中 的 含水 矿物 得 到 ， 如 角 闪 石 、 黑 云母 、 日 云 
A RA A, BOS, VEER eR, BAIR -MHAR RAM, H 
D= 一 50%o 一 一 85%o， 这 种 原始 岩浆 的 单一 结晶 作用 不 可 能 使 较 晚 分 蜡 产 物 的 OD 有 大 
的 变化 。 一 般 认为 低 氨 、 氧 同位 素 组 成 的 火成岩 是 由 于 大 气 降 水 参与 岩石 形成 过 程 作用 所 
致 。 由 于 岩浆 中 一 般 氨 的 含量 比 氧 的 含量 低 得 多 ， 受 到 大 气 降水 影响 的 岩浆 其 OD 比 
6 8O 更 容易 偏 低 ，6D 与 6 OO 之 间 的 变化 与 水 / 宕 比值 及 作用 过 程 有 关 。 

二 、 沉 积 岩 的 氨 、 氧 同位 素 组 成 | 

沉积 岩 的 氢 氢 同位 素 组 成 通常 与 原始 碎 导 物质 和 上 自生 沉积 矿物 的 含量 有 关 ， 因 此 ， 
6 i8O 变 化 范围 较 大 ， 为 10%o 一 44%。， 除 此 之 外 ， 它 还 受 两 个 主要 反应 控制 : 

1) 水 - 岩 同 位 素平 衡 ， 低 温水 - 岩 同 位 素 反 应 强 ， 碳 酸 盐 宕 和 粘土 岩 具有 高 的 8 OR 
ôD 值 ; 

2) 生物 沉积 岩 中 经 生物 分 馅 结果， 形成 地 过 中 最 高 的 SG“O 和 OD. 

因此 ， 总 体 上 ， 沉 积 岩 以 富 含 *O 和 D 为 特征 。 砂 岩 主 要 由 石英 和 长 石 等 碎 慎 物质 所 
组 成 ， 其 6 80 一 般 较 低 ， 为 10% 一 16%。， 接 近 于 火成岩 中 *“O 最 高 的 花 岗 伟 晶 岩 ， 反 映 
酸性 原 岩 的 同位 素 组 成 特征 。 石 灰 岩 和 燃 石 是 从 水 溶液 中 沉淀 的 碳酸 盐 和 二 氧化 硅 ， 具有 
在 沉积 岩 中 最 高 的 6 OO， 为 22% 一 36%， 页 岩 除 含有 一 定数 量 的 目 生 粘土 矿物 外 ， 还 有 
少量 砂 质 物 质 ， 基 88O 比 砂 岩 高 ， 比 灰 岩 和 料 石 低 ， 为 14%o 一 19‰%， 粘 土 矿 物 的 氢 氧 同 
位 素 比 值 取 决 于 与 其 平衡 的 水 和 成 岩 温 度 ， 表 生 粘 土 矿 物 : 

6D = Aé*®O+B 
RP: A 为 斜率 它 是 氧 氧 同位 素 成 分 间 分 馏 程 度 比 ， 与 环境 温度 有 关 ; BARE, 取决 
于 体系 中 水 的 同位 素 组 成 。 

Lawrence 和 Taylor (1972) 说 有 明 放 高 岭 石 和 蒙 脱 及 与 大 气 降 水 以 近 叶 平衡 的 方式 形 
成 。 因 此 ， 它 们 的 6 80 值 相对 于 当地 的 大 气 降 水 系统 漂移 27‰%o， 而 OD ERAS 30%. Al 
此 ， 高 岭 石 与 蒙 脱 石 构成 一 条 近 于 平行 大 气 降水 的 线 ， 即 所 谓 的 高 岭 石 线 (图 12-1)。 不 
同 矿物 其 关系 存在 一 定 的 差别 : 

蒙 脐 石 ôD = 7.36 10 - 260 (12 - 1) 
高 岭 石 6D = 7.58 B0- 220 (G22) 

热 液 成 因 粘 土 矿物 更 接近 Craig A, K 
生成 因 的 粘土 矿物 远离 Craig 线 ， 根 据 氢 氧 
同位 素 成 分 可 以 区 分 粘土 矿物 的 成 因 。 现 
代 海 水 碳酸 盐 S O= + 28% ~ 30%, TAH 
与 生物 成 因 有 密切 关系 。 淡 水 碳酸 盐 6 O 
要 低 ， 这 是 由 于 淡水 比 海水 具 较 低 的 $6 *O 
所 致 。 

Z, TRAWS., AOUR - 

温度 是 区 域 变质 作用 的 重要 因素 ， 变 6130/% 
质 作 用 过 程 形成 的 共生 矿物 ， 如 果 达 到 了 
同位 素平 衡 就 可 根据 共生 矿物 对 的 5 BO % 图 12-1 现代 大 气 降 水 与 高 岭 石 中 6D 与 
异 计 算 其 平衡 温度 。 但 是 ， 此 温度 并 不 总 OO ZIMA 


OD/ Yo 





+10 +20 
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是 反映 变质 作用 所 达到 的 最 高 温度 ， 因 为 在 变质 以 后 的 冷却 期 间 会 产生 逆 平 衡 ， 即 在 较 低 
温度 下 矿物 会 出 现 再 平衡 ， 尤 其 是 对 方解石 与 长 石 这 类 能 与 氧 达 到 迅速 平衡 的 砂 物 。 此 
Sh, RA (矿物 ) 的 组 成 、 变 质 流体 与 岩石 (矿物 ) 间 的 相互 作用 都 会 对 最 终 变 质 产 物 的 
同位 素 组 成 产生 影 啊 。 

一 般 ， 高 级 变质 岩 比 低级 变质 岩 的 *O 含量 低 ， 矿 物 对 间 的 A 值 差 值 也 较 小 。 在 区 域 
EmA BA SCA Tk BS oS Zh BU Yd JE RCA re ATAR TFA-EmAaw, FFA- 
人 钞 线 石 沉 、 砂 线 石和 市 、 正 长 石 一 砂 线 石 这， 石 类 与 变质 矿物 (ABE. AETA, Ba 
EE. ERR. EERO) 间 氧 同位 素 的 差 值 A 是 逐渐 变 小 。 且 不 同 矿 物 对 给 出 的 变质 温度 
基本 是 一 致 的 。 

在 变质 作用 过 程 中 ， 虽 然 矿 物 因 结构 变化 而 造成 同位 素 间 重新 平衡 ,但 多 数 情 况 下 这 
些 平衡 发 生 在 固态 条 件 下 。 因 此 ， 全 岩 可 能 仍 为 封闭 体系 而 你 持原 岩 的 原始 同位 素 组 成 ， 
从 而 可 识别 变质 宕 原 岩 的 特征 。 但 在 变质 作用 过 程 中 ， 如 由 有 变质 流体 的 参与 ， 旦 不 为 封 
闭 系统 ， 全 岩 的 同位 素 组 成 对 原 岩 识别 就 没有 任何 意义 。 

变质 流体 的 主要 组 分 是 水 与 二 氧化 正 ， 变 质 矿 物 中 流体 包 右 体 的 成 分 有 助 于 确定 变质 
流体 的 性 质 ; 同时 矿物 对 的 同位 素 测 温 或 化 学 温度 计 确 定形 成 温度 后 ， 利 用 某 矿 物 的 同位 
素 组 成 及 其 与 水 平衡 的 温度 方程 也 可 计算 出 流体 的 氧 、 氧 同位 素 组 成 。 


第 二 节 K-# Hee A 


对 于 封闭 的 热 液 系统 ， 我 们 可 写 出 两 个 基本 方程 。 第 一 个 简单 地 摘 述 水 与 岩石 间 的 同 
位 素平 衡 : 

















A = 6 — & (12 — 3) 
式 中 : Pin W 指 水 ，r 表示 岩石 ; 上 标 ffeonmas BER 12 - HERA K Sa a 
最 终 同 位 素 组 成 间 的 差别 等 于 分 馏 因 子 (假定 处 于 平衡 )。 第 二 个 方程 是 封闭 系统 的 质量 
平衡 : 
cw Wow + c R& = cwWoly + c RE! (12 — 4) 
AP: c 指 浓度 (我们 假定 浓度 不 变 ， 对 于 氧 是 有 效 的 ， 但 其 他 元 紊 可 能 无 效 ); W 指 水 
的 质量 ; R 是 所 涉及 岩石 的 质量 ; 上 标 i 指 初始 值 ，f 指 最 终 同位 素 比 。 
这 个 方程 正好 说 明 反 应 前 的 同位 素 量 必须 等 于 反应 后 的 。 将 两 个 方程 相 结 合 ， 得 到 水 
一 宕 比值 的 下 列表 达 值 : 











fO N 
u eae, (12 — 5) 





初始 8 8O 一 般 可 从 未 蚀 变 样品 与 大 气 降 水 的 SD- 8 “O 线 及 可 测定 的 岩石 最 终 同 位 素 组 
成 。 如 果 我 们 知道 该 宕 石 中 有 关 矿 物 相 的 温度 ， 便 可 估计 出 分 馏 因子 。 对 于 氧 ， 宕 石 与 水 
的 浓度 比 在 所 有 情况 下 均 接 近 0.5。 
方程 12 一 5 地 质 上 不 是 非常 现实 的 ， 因 为 它 用 于 封闭 系统 。 对 于 完全 开放 的 系统 ， 水 
通过 热 的 岩石 将 是 更 为 现实 的 。 在 这 种 情况 中 ， 我 们 假定 小 量 的 水 ，dW， 通 过 系统 并 导 
致 岩石 同位 素 组 成 上 的 增 量 变化 ，d6,。 这 种 情况 下 ， 我 们 可 写 出 
Rc,dé, = [ow — (6, — A) lewdW (12 — 6) 
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此 方程 表明 由 岩石 交换 的 同位 素质 量 等 于 由 水 交换 的 同位 素质 量 。 重 排 并 积分 上 式 得 到 
W _, (aot dwt A) ec, 
R — & + 6 + Al cw 
因此 ， 对 于 开放 系统 可 像 封 闭 系 统一 样 推断 出 水 /岩石 比值 。 

氧 同位 素 研 究 在 水 - 岩 相 互 作用 中 是 一 种 很 有 价值 的 工具 。 蚀 变 矿 物 常 常 (尽管 并 不 
总 是 ) 与 最 大 的 水 通 量 区 域 相伴 ， 如 侵入 体 上 热 水 上 涌 区 。 这 些 区 域 可 能 具 最 低 的 SEO 
值 。 为 了 解 其 机 理 ， 我 们 解 方程 12-7 中 的 OY (岩石 中 的 最 终 ô 80 (4): 

of = (81 — diy Ae RO + Sy +A (12 — 8) 
假定 岩石 与 水 具 初 始 均一 的 同位 素 组 成 ， 除 了 
W/R 与 A 外 ， 所 有 的 项 都 是 常数 ， 并 且 是 温 
度 的 函数 。 因 此 ， 最 终 的 $ oO 值 是 平衡 温 
度 、W/R 比 的 指数 函数 ， 如 图 12-2 所 示 ， 假 
定 原始 岩浆 水 的 SEO 为 10%， 大 气 降 水 的 
6 BOW — 2% 

以 蒙 脱 石 的 氨 、 氧 同位 素 组 成 为 例 ， 我 们 
分 别 计算 以 式 (12-5) 为 代表 的 封闭 系统 和 
以 式 (12-7) 为 代表 的 开放 系统 在 100 条 
件 下 ， 由 于 与 大 气 降水 的 相互 作用 而 造成 的 同 
位 素 组 成 的 变化 。 计 算 中 脱 花 石 = 水 的 氧 同 位 
ZEA) 1B Sy PEK A 10°Ina = 2.67 x 10T? 一 
4.82， 氧 同位素 分 馅 方程 采用 10°Ina = 一 19.6 
%102T 71425 CARIBE, 1986); KA KEK 图 12-2, 水 岩 相 互 作 用 /供与 A 
的 6D= -6%,6 8O= -2 %o; 蒙 脱 石 的 原始 W/R 比 的 函数 关系 
D= — 60%, 8 BO=16%o。 计 算 结果 如 图 12-3 所 示 ， 在 该 图 中 我 们 将 沉积 宕 、 原 始 岩 3 
水 的 同位 素 组 成 范围 也 一 并 标 出 。 从 该 图 可 知 ， 矿 物 / 岩 石 与 水 相互 作用 过 程 由 于 水 /在 比 
的 不 同 导致 最 终 产 物 的 同位 素 组 成 发 生 漂移 ， 这 种 漂移 是 由 温度 所 决定 的 矿物 -水 之 间 的 
分 馏 因 子 、 交 代 流 体 的 同位 素 组 成 、 流 体 与 岩石 中 的 氢 和 和 氧 的 含量 等 多 种 因素 决定 的 。 据 
研究 ， 黑 云母 -长 石 系 统 与 流体 的 相互 作用 造成 的 同位 素 漂移 在 5D-6 O KELER L 型 
( 涂 光 炽 等 ，1984)。 


(12= 7) 
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也 许 对 稳定 同位 素 地 质 温度 计 的 最 成 功 与 最 有 意义 的 应 用 是 古 气候 学 。 至 少 目 1840 
年 Louis Agassiz 的 工作 以 来 ， 地 质 学 家 一 直 考 虑 地 球 的 气候 在 过 去 怎么 变化 的 问题 。 直 到 
1947 年 ， 他 们 还 没有 找到 定量 确定 古 温度 变化 的 手段 。 在 那 一 年 ，Harold Urey 开创 了 稳 
定 同位 素 地 球 领 域 。 在 他 1947 年 的 经 典 论 文中 (Urey，1947)，Urey 计算 了 碳酸 钙 与 水 
之 间 氧 同位 素 分 馏 的 温度 依赖 性 并 提出 碳酸 盐 的 同位 素 组 成 可 用 作 地 质 温度 计 。Urey 的 
学 生 和 博士 后 研究 人 员 经 验 性 地 确定 了 方解石 与 水 之 间 分 馏 的 温度 依赖 方程 为 : 
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蒙 脱 石 一 水 开放 体系 相互 作用 


不 同 水 /省 比 1.5 Reg 
著 脱 石 一 水 封闭 体系 相互 作用 | 所 
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图 12-3 ”家 脱 石 -水 相互 作用 造成 的 气 、 氧 同位 素 漂移 


/CO 16.90-,$.2Acsgu® + 0.03Aép d (12 — 9) 

如 ，Acu-Ho 从 30‰o 到 31‰， 意 味 着 温度 变化 8 到 12°C. Urey 提出 地 球 的 气候 历史 
可 通过 分 析 古 海洋 碳酸 盐 的 氧 同 位 素来 恢复 。 尺 管 已 证 明 此 问题 比 Urey 预计 的 要 复杂 得 
多 ， 但 已 证 明 这 是 极 富 成 果 的 研究 领域 3 深海 碳酸 盐 软 泥 含 有 极 好 的 气候 记 范 , 我们 也 将 
要 看 到 其 他 几 个 十 气候 记录 也 是 可 以 利用 的 。 

一 、 海 洋 第 四 纪 的 6 *O 记录 与 米兰 柯 维 育 旋 回 

写 古 气 候 有 关 的 原理 相当 简单 。 如 Urey 所 提出 的 ， 有 机 质 分 泌 的 碳酸 钙 的 辣 位 素 组 
成 应 提供 古 海 洋 温度 的 记录 ， 因 为 碳酸 盐 与 水 之 间 的 氧 同位 素 分 馏 依赖 于 温度 。 实 际 上 ， 
此 问题 由 于 有 机 质 或 试验 充 体 的 同位 素 组 成 不 仅 依赖 于 温度 ， 而 且 也 依赖 于 有 机 体 生 长 环 
境 中 水 体 的 同位 素 组 成 、 关 键 影 响 〈 即 不 同 的 种 属 可 能 分 饮 氧 同位 素 稍 有 差别 ) 、 埋 藏 后 
与 沉积 孔 际 水 的 交换 使 得 问题 更 为 复杂 。 正 如 所 证 ， 关 键 影 响 与 埋藏 后 的 交换 对 于 晚 第 三 
纪 / 第 四 纪 兢 酸 盐 通常 并 不 非常 重要 ,但 水 的 同位 素 组 成 是 很 重要 的 。 

对 以 恢复 更 新 世 温 度 历史 为 目的 的 深海 沉积 物 岩 心 的 首 个 同位 素 工作 是 由 Emiliani 
(1955) 完成 的 。Emiliani 分 析 了 来 自 世 界 海洋 由 活塞 岩心 取 回 的 有 和 孔 虫 的 GO。 引 人 注 
目的 是 Emiliani 的 许多 发 现今 天 仍 是 有 效 的 ， 尽 管 它们 已 不 同 程度 地 被 修改 。 这 些 发 现 表 
明 并 不 是 地 貌 学 家 已 认识 到 的 5 个 冰川 期 ，Emiliani 发 现在 过 去 60 万 年 期 间 内 有 15 个 冰 
期 一 间 冰 期 旋回 。 他 发 现 这 些 是 全 球 事 件 ， 即 使 在 低 纬 度 带 也 具 显 著 的 冷却 ， 并 认为 第 四 
纪 气 修 的 基本 驱动 力 是 地 球 轨 道 参 数 的 变化 。 

Emiliani 认识 到 海洋 同位 素 成 分 由 于 同位 素 上 的 轻 水 储存 在 冰川 中 ， 在 冰期 与 间 冰 期 
之 加 氧 同位 系 组 成 将 变化 ， 因 此 海洋 在 冰期 将 富 集 O。 他 估计 此 因素 对 观察 到 的 变化 占 
20% 。 他 将 剩 下 的 归结 为 温度 对 同位 素 分 馏 的 影响 。 随 后 ，Shackleton 和 Opdyke (1973) 
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得 出 冰川 冰 中 同位 素 上 的 轻 水 储存 是 引起 生物 成 因 碳 酸 盐 中 氧 同位 素 变 化 的 主要 因素 ， 而 
温度 的 影响 是 次 要 的 。 

究竟 多 少 变化 是 由 于 成 冰 中 深海 碳酸 盐 沉 积 物 及 多 少 是 由 于 温度 引起 的 同位 素 分 馏 效 
应 的 问题 仍 在 争论 中 。 答 案 部 分 取决 于 冰川 冰 的 同位 素 成 分 与 冰期 与 间 冰 期 间 可 变化 多 
少 。 相 当 清 楚 的 是 ， 正 如 Emiliani 所 假定 的 那样 ， 冰 川 冰 的 平均 8 O 可 能 低 于 一 15%o。 
格陵兰 为 一 30%。o ~ 一 35%o。( 相 对 于 SMOW) ， 南 极 冰 低 至 - 50%。 如 果 冰 确切 同位 素 组 成 
与 其 体积 可 知 ， 就 可 直接 计算 大 陆 成 冰 对 海洋 同位 素 组 成 的 影响 。 如 ， 现 在 大 陆 冰 的 体积 
为 27.5 X105 km3， 而 海洋 的 体积 是 1350 x 10° kom3s。 假 定 冰 川 冰 的 平均 880O 为 一 30%。 
(相对 于 SMOW)， 我 们 可 计算 出 水 圈 总 体 的 6O 是 -0.6‰% (忽略 淡水 ， 它 很 少 )。 在 威 
斯 康 星 冰川 的 高 度 〈 最 新 冰 ) ， 冰 川 冰 的 体积 被 认为 已 增加 42 x 108 km? ， 相 当 于 海平 面 降 
低 125 m。 如 果 冰 的 OO 是 相同 的 并 等 于 现代 的 (- 30%o) ， 我 们 可 很 容易 计算 出 海洋 的 
61O 已 增加 1.59%o。 

我 们 可 利用 方程 12 -9 来 计算 冰川 体积 效应 对 海水 SEO 的 影响 程度 ， 从 而 估计 温度 
的 变化 。 据 此 方程 ,在 20C ， 水 与 方解石 之 间 的 分 馅 应 为 33%。。 假 定 现 在 水 温 20C , 在 
校正 水 同位 素 0.$% 变 化 后 ，Emiliani 计算 出 冰期 与 现在 间 碳 酸 盐 中 SO 差 2%。， 温 度 增 
加 6C。 换 言 之 ,同一 地 点 冰期 表层 大 洋 水 是 14C 。 如 果 水 的 同位 素 成 分 上 变化 实际 是 
1.5%。， 计 算出 的 温度 差 仅 为 大 约 2C 。 因 此 ， 在 深海 碳酸 盐 0O 能 用 于 计算 古 温度 之 前 
必须 解决 冰川 冰 体积 和 它 的 同位 素 组 成 。 

由 台地 与 珊瑚 礁 定 年 的 海平 面 曲线 对 比 指 示 . 68O 每 变化 0.011%o 代 表 海 平面 变化 
1 m。 据 此 和 其 他 观察 ， 现 在 一 般 假定 海洋 OO 在 冰期 与 间 冰 期 间 变 化 大 约 1.5%, 1B 
确切 值 仍 在 争论 中 。 8645O/ 标 准 偏 差 

目前 ， 如 果 不 是 几 千 个 也 有 帮 盏 人 深海 沉积 物 岩 心 277 Oe ZIRA 9 -22 
已 分 析 了 氧 同位 素 比 值 。 图 12-4 表示 由 5 个 关键 岩心 Ss 
平均 分 析 恢 复 的 全 球 SBO 记录 (Imbrie F, 1985). 
仔细 检查 全 球 曲线 表明 大 约 具 100000 年 的 周期 性 。 这 
种 相同 的 周期 性 在 Emiliani 的 初始 工作 中 是 明显 的 ， 并 
使 他 得 出 冰期 与 间 冰 期 旋回 是 由 于 地 球 轨道 参数 变化 的 
结论 。 这 些 常 称 为 米兰 柯 维 奇 旋 回 ， 依 据 是 米兰 柯 维 奇 
在 20 世纪 20 年 代 与 30 年 代 就 认为 地 球 轨道 参数 的 变 
化 引起 冰期 。 

地 球 轨道 相对 太阳 的 离心 率 ( 即 轨道 偏离 圆 的 程 
BE) 与 倾斜 度 〈( 即 地 球 旋转 轴 的 倾斜 程度 ) 轻微 变化 ， 
如 图 12-5, 12-6 所 示 。 另 外 ， 当 地 球 最 靠近 太阳 时 ( 近 
日 点 ) 地 球 旋转 轴 倾 斜 的 方向 发 生变 化 ， 称 之 为 罗 差 的 
现象 。 尽 管 这 些 米 兰 柯 维 奇 参数 中 的 变化 对 地 球 接受 的 图 1 4 90 万 年 来 全 球 氧 同位 素 变化 
总 辐射 可 忽略 不 计 ， 它 们 确实 影 啊 接受 辐射 的 型 式 〈 骏 ( 据 White, 2000) 
栖 )。 如 旋转 轴 的 倾斜 决定 季节 人 性 与 暴晒 的 纬度 梯度 。 ”A 一 5 个 关键 岩心 $ 240 标准 偏差 ; 
梯度 具 极端 重要 性 ， 因 为 它 驱 动 大 气 与 海洋 环流 。 如 果 了 B- 由 5 个 佑 心 标准 偏 疼 于 消 平均 
倾斜 小 ， 季 节 性 将 降低 ( 较 冷 的 夏季 ， 较 温暖 的 冬季 ) a i 
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并 且 平 均 年 暴晒 梯度 将 较 高 。 相 对 于 地 球 轨道 离心 率 的 岁差 也 影响 到 季节 性 变化 ， 如 ， 现 
在 地 球 在 一 月 靠近 太阳 ， 结 果 ， 北 半球 冬季 (南半球 夏季 ) 将 更 为 温暖 。 对 于 给 定 的 纬度 
写 季节 ， 岁 差 将 导致 5% 的 暴晒 差别 。 当 地 球 的 轨道 仅 是 稍为 椭圆 ， 并 且 偏 心率 上 的 变 
化 较 小 ， 这 些 变 化 被 放大 ， 因 为 暴晒 与 太阳 -地 球 距离 的 平方 倒数 成 正比 。 


IE 





sin@=0 sin@=1 
图 12-5 米兰 柯 维 奇 参 数 示 意图 图 12-6 ”地球 自 转轴 倾 斜 示意 图 
( 据 White，2000) ( 据 杨 忠 芳 等 ，1999) 


倾斜 变化 近似 于 周期 41000 年 的 简单 正弦 函数 从 21 BEY 245 5. 目前 的 自转 轴 的 倾 
笠 度 为 23 265 离心 率 的 变化 可 近似 用 100000 ERIR, MERT [Bal ASA HRA SE 
际 上 ， 离 心率 的 变化 更 为 复杂 ， 并 以 123000 年 850004E 58000 年 的 周期 更 悔 精 确 地 描 
述 。 类 似 地 ， 岁 差 变 具有 23000 和 18000 年 的 特征 周期 ， 如 目前 北半球 的 夏天 从 6 月 的 夏 
BAA, KALA, APRA e OR EAR EA 

尽管 Emiliani 提出 8 '8O 的 变化 与 这 些 轨道 参数 变化 有 关 ， 对 此 问题 的 第 一 个 定量 方 
法 是 Hayes 等 (1976) 提出 的 。 他 们 对 6 80O 曲线 应 用 傅立叶 分 析 。Hayes 等 然后 利用 谱 
分 析 说 明 8 “O 曲线 功率 谱 的 许多 出 现 于 频率 类 似 于 米兰 柯 维 奇 参数 所 说 明 的 那些 。 第 一 
次 令 人 信服 的 处 理 是 Imbrie (1985) 所 完成 的 。Imbrie 的 处 理 涉及 到 对 Hayes 早期 工作 的 
儿 处 改进 与 扩展 。 第 一 ， 他 利用 米兰 柯 维 奇 频率 的 改进 值 。 第 二 ， 他 注意 到 这 些 米 兰 柯 维 
奇 参数 随时 间 变 化 〈 地 球 的 轨道 与 倾斜 受 月 球 与 其 他 行星 和 其 他 天 文 事件 如 流星 撞击 的 重 
力 场 影响 )， 并 且 和 气候 系统 对 它们 的 响应 可 能 也 随时 间 变 化 。 因 此 ，Imbrie 分 开 处 理 第 一 
与 第 二 400000 年 (图 12-7). 

Imbrie 观察 到 气候 并 不 即时 响应 驱动 。 如 ， 最 大 温度 直到 最 大 暴晒 4 周 后 的 7 月 晚期 
在 纽约 的 伊 萨 卡 岛 达到 最 大 ， 而 最 大 暴晒 出 现 于 6 月 21 日 。 因此 ， 在 驱动 函数 (暴晒) 
与 气候 响应 (温度 ) 之 间 存 在 相 滞后 。Imbrie 构筑 出 全 球 气 候 响 应 模式 (如 由 8 80 曲线 
测定 的 那样 ) ， 该 函数 中 米兰 柯 维 奇 6 个 驱动 级 数 中 的 每 一 个 与 不 同 的 获得 和 相 相伴 。 每 
一 个 参数 的 获得 与 相 的 值 是 统计 学 上 由 最 小 化 图 12.4 上 8 80 曲线 功率 谱 的 残 差 找到 的 。 
得 到 的 “获得 与 相模 式 ” 在 图 12-7 上 与 过 去 400000 年 及 下 一 个 25000 年 的 数据 对 比 。 该 
模式 与 数据 的 相关 系数 为 0.88。 相 关系 数 的 平方 或 58O 也 因此 是 假定 的 冰 体 积 的 77% 可 
由 Imbrie 的 米兰 柯 维 奇 模式 解释 。400000 一 782000 年 期 间 的 相关 性 稍 差 ， 接 近 0.80。 
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由 于 地 球 轨道 参数 的 变化 并 不 影响 地 球 
接受 到 的 年 平均 总 暴晒 ， 而 仅仅 是 其 空间 与 va es 


时 间 上 的 型 式 变化 ， 人 们 可 能 会 问 这 怎样 能 

引起 冰期 ? 关键 因素 看 起 来 是 北半球 高 纬度 DID 

地 区 夏季 接受 到 的 暴晒 ， 这 里 是 大 的 大 陆 冰 

盖 发 展区 域 。 南 半球 ， 除 南极 外 ， 大 部 分 为 

海洋 ， 因 此 并 不 受到 冰期 影响 。 当 夏季 没有 lsh ee 

足够 热 使 北半球 冬天 积累 的 雪 时 融化 ， 冰 川 

就 明显 发 展 。 | 
然而 ， 即 使 在 给 定 纬 度 ， 骏 明 的 总 变化 

是 小 的 ， 并 且 本 和 号 不 足以 引起 所 观察 到 的 气 

候 变 化 。 显 然 ， 存 在 反馈 机 制 来 放大 基本 的 

米兰 柯 维 奇 驱动 函数 。 反 馈 机 制 之 一 是 

Agassiz 识 别 的 ， 也 就 是 冰 反 射 。 雪 与 冰 将 进 

人 的 大 部 分 太阳 光 反 射 到 空中 。 因 此 ， 随 春 o ie 

冰川 发 展 ， 它 们 将 进一步 引起 冷却 。 然 而 ， BES tea 

南极 任何 额外 的 冰 积 累 并 不 会 导致 反射 的 增 

加 ， 因 为 大 陆 即 使 在 间 冰 期 也 完全 由 冰 履 盖 。 图 12-7 与 离心 率 、 倾 斜 度 、 岁 差 变 化 有 关 的 

因此 ， 北 半球 暴晒 的 主要 作用 是 驱动 气候 施 本 

回 。 其 他 可 能 的 反馈 机 制 包括 二 氧化 碳 与 海 j i ates t 

洋 环 流 。 控 制 全 球 气 候 的 大 气 CO, 的 作用 是 特别 重要 的 问题 ， 因 为 化 石 燃 料 的 燃烧 已 导 

致 过 去 150 年 大 气 CO, 浓度 的 明 碾 增加 

二 、 冰 川 冰 的 记录 

气候 学 家 早期 认识 到 大 陆 冰 保存 着 气候 变化 的 地 层 学 记录 。 在 20 世纪 60 年 代 ， 以 检 
查 气 候 记 录 与 分 析 稳 定 同位 素 为 目的 所 采 的 首 个 冰心 来 自 格陵兰 (如 志 纪 营 冰 心 )。 随 后 
的 冰心 扩展 到 格陵兰 、 南 极 与 各 山地 冰川 。 这 些 冰 心 最 显著 与 最 有 用 的 是 南极 Vostok 站 
俄罗斯 人 所 采 的 2000 m 冰心 (Jouzel 等 ，1987) 并 且 与 图 12-8 的 海洋 8 $O 记录 对 比 。 
所 示 的 海洋 记录 为 SPECMAP， 它 是 依据 Imbrie 等 (1984) 的 综合 记录 ， 但 有 年 代 学 修 
改 。 冰 心 提供 了 160000 年 的 6D 与 6 Oi 记录 ， 它 对 应 着 全 部 冰川 旋回 。 

Jouzel 等 (1987) 在 减 去 了 冰 体 积 变化 对 海洋 OD 的 影响 后 将 OD 转换 为 温度 变化 。 
这 种 转换 是 依据 现代 南极 雪 中 温 度 与 5D 之 间 6% /C 的 天 系 ee ee k 
似 的 关系 )。 水 的 氢 同 位 素 分 馅 比 氧 同位 素 分 饮 是 更 为 敏感 的 温度 函数 。 他 们 的 结 
自 表 面值 ， 表 明了 冰期 与 间 冰 期 间 剧 烈 的 10 亿 温度 变化 。 

Vostok 冰心 定年 仅 依据 冰 - 流 模式 。 然 而 ， 所 观察 到 的 所 有 模式 明显 吻合 于 海洋 8 FO 
记录 ， 特 别 是 从 110000 年 到 现在 。 末 次 冰川 消失 的 记录 特别 类 似 于 海洋 SO 记录， 并 
且 甚 至 表明 了 从 距 今 12 ka 到 11 ka 稍 反 转 到 冰期 条 件 的 趋势 ， 它 对 应 于 北大 西洋 地 区 很 
好 说 明 过 的 新 仙女 事件 。 非 常 明显 的 是 Vostok 同位 素 记 录 的 谱 分 析 表 明了 在 41 ka (倾斜 
频率 )、25 ka 的 变化 的 强 峰 ， 当 考虑 年 龄 误差 时 ， 它 与 23 ka 的 岁差 频率 相 吻 合 。 因 此 ， 
Vostok 冰心 数据 看 起 来 证 实 了 米兰 柯 维 奇 气候 驱动 的 重要 性 。 有 趣 与 有 意义 的 是 即使 在 
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此 冰心 中 ， 取 于 南 纬 87"， 它 也 主要 是 在 北纬 
65" 的 骏 晒 控制 影响 。 然 而 ， 在 Vostok 记录 
与 海洋 记录 之 间 存 在 明显 的 差别 。 其 中 一 些 
可 能 是 由 于 定年 的 不 精确 ， 其 他 的 可 能 反映 
南 、 北 半球 对 轨道 驱动 的 差别 。 

三 、 海 相左 酸 盐 

在 进行 海水 二 温度 的 测量 时 ， 可 以 利用 
不 同门 类 的 生物 骨骼 及 沈 体 来 做 氧 同位 素 分 
析 。 其 前 提 是 该 生物 元 体能 随 温 度 变 化 始终 
与 海水 溶液 保持 同位 紊 平衡 。 新 生 代 能 做 氧 
同位 素 地 质 温 度 计 的 生物 壳 体 有 软体 动物 、 
ATLE, 
6 50 100 ~ 150 壳 体 同位 素 组 分 不 仅 受 到 海水 温度 的 制 

约 ， 而 且 还 受到 海水 本 身 同位 素 组 分 背景 值 

图 12.8 ”南极 Vostok 冰心 冰 的 5D、 依 碳酸 盐 ” 的 影响 。 事 实 上 ， 海 水 的 同位 素 组 分 并 非 到 
沉积 物 计算 的 海水 8 SO 及 相对 于 现在 年 。 ”处 如一 样 。 在 局 部 海区 及 滨 尾 地 区 ， 由 于 菩 
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平均 温度 的 计算 温度 差 发 与 降水 作用 的 差异 ， 以 及 淡水 注 和 人 等 原因 ， 
( 据 White，2000) SO 将 有 所 变动 。 例 如 ， 当 海水 蒸发 量 大 于 


降水 量 时 ， 水 体 变 咸 ， 较 轻 的 %O 优先 升腾 到 大 气 申 ， 致 使 海水 中 煤 O 相对 宣 集 ，6 BO 
应 增高 ， 据 对 红海 现代 海水 测定 ， 盐 度 升 高 1%, 8O 应 增加 0.29%， 在 商 水 中 甚至 可 
IK 6%。 此 外 ， 现 代 大 洋 的 不 同 水 体 在 同位 素 成 分 上 也 有 差别 ， 如 格陵兰 附近 的 北大 西洋 
表层 水 因 受 淡水 影响 ， 盐 度 和 氧 同位 素 都 偏 低 中 在 其 盐 度 为 115 电 处 ,一 SO 值 在 广 1%o 左 
右 ; 来 自 挪 威海 的 北大 西洋 深层 水 盐 度 正常 ，5 8O 值 在 0%o 左 右 。 但 从 总 体 上 来 说 ， 在 
开放 性 的 大 详 环 境 中 ， 由 于 大 洋 环 流 与 调节 作用 ， 盐 度 的 变动 极 徽 ， 引 起 同位 素 组 分 的 变 
SE X 1%e 的 幅度 ) ， 因 而 不 是 主要 的 影响 因素 。 

在 开放 性 的 大 洋 中 ， 还 存在 者 男 一 个 重要 因素 一 一 冰期 效应 ， 在 地 质 历 史 时 期 中 可 以 
造成 大 洋 水 体 同位 素 成 分 的 明显 变动 。 在 全 球 海 水 和 大 气相 互 交 换 的 过 程 中 ， 由 于 赤道 地 
区 的 温度 高 ， 那 里 产生 的 水 汽 远 比 两 极 多 ， 因 而 赤道 的 水 汽 有 逐渐 向 极地 迁移 的 趋势 。 据 
实测 ， 海 洋 上 空 云 层 中 G“O= -13%o。 而 从 云层 中 降落 的 雨水 8 8O 值 却 为 一 3%。， 表 明 
云层 中 的 &O 通过 水 滴 北 聚 被 排出 ， 这 样 剩余 的 水 蒸气 在 向 大 陆 或 向 极地 迁移 的 过 程 中 ， 
其 SEO 将 变 得 越 来 越 小 从- 13% 一 - 15%. -— 17% ， 极 地 积 雪 中 GO 值 甚至 可 达 
— 30%o 

因此 ， 在 冰期 ， 由 于 高 纬度 地 区 大 陆 冰 盖 的 扩展 与 增 厚 ， 通 过 大 气 的 降雪 从 大 洋 中 提 
取 了 大 量 的 海水 ; 相应 地 ， 将 大 量 狗 出 的 8O 冻结 在 冰 盖 中 ， 致 使 大 洋 水 体 中 的 6 O 值 
明显 升 高 。 这 样 ， 大 洋 水 的 8 OO 值 将 随 着 大 陆 冰 盖 体 积 的 增 减 而 发 生 相 应 的 波动 : 当 
和“O 值 向 正 值 偏 移 时 ， 意 味 着 冰期 的 到 来 ， 向 负 值 偏 移 代表 着 向 间 冰 期 的 转化 。 这 种 亲 
期 效应 可 以 通过 生物 索 体 在 大 洋 地 层 中 留 下 明显 的 记录 。 例 如 ， 上 新 世 与 更 新 世 冰 期 发 生 
以 前 ， 大 洋 水 的 8 “O 值 为 -1%， 而 进入 冰期 后 可 产生 +1.0%o 的 偏 移 值 。 而 地 中 海地 区 
冰期 与 间 冰 期 之 间 的 温差 可 达 11C ， 其 水 体 同 位 素 的 变化 值 却 两 倍 于 正常 的 大 洋 值 ， 即 
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由 此 可 见 ， 导 致 生物 体 6 *O 值 变动 的 因素 很 多 ， 包 括 温 度 、 盐 度 、 冰 期 效应 及 海平 
面 升 降 等 。 其 中 冷暖 周期 的 交替 可 以 与 浮游 有 孔 虫 及 孢 粉 资料 进行 对 比 ; 冰 盖 的 进退 可 与 
冰 磺 物 的 研究 相互 印证 ; 而 海平 面 的 波动 则 可 以 与 大 陆 滨海 线 进退 的 规程 联系 起 来 加 以 考 
虑 。 目 前 一 般 认 为 ， 当 以 PDB 为 标准 时 ， 底 水 温度 变化 1 时 ， 相 对 于 98 “OO 值 0.26%o 的 
变化 ; 而 6 8O 值 0.1% 的 变化 相对 于 盐 度 0.2%o 的 变化 或 间 冰 期 海平 面 10 m 的 变化 。 同 
位 素 测 温 的 误差 约 在 土 0.1% 的 范围 内 ， 对 应 于 土 0.5 人 的 温度 变化 。 

生物 在 造 党 过 程 中 所 吸取 的 氧 同 位 素 组 分 还 受到 生物 自身 的 生长 速率 、 新 陈 代谢 、 光 
合作 用 等 多 种 生命 效应 的 影响 与 干扰 ， 即 所 谓 “ 生 物 个 体 的 分 馏 作 用 ”。 这 样 ， 各 类 生物 
吸收 8O 与 0 的 性 能 不 一 ， 有些 生 物体 内 6 80 值 与 海水 的 氧 同 位 素平 衡 ， 可 用 来 指示 
十 海洋 环境 ; 另 一 些 生物 体内 6 SO 值 变化 不 与 海水 同步 变化 ， 不 能 用 作 环 境 因 素 的 示 踪 
物 。 有 和 孔 虫 与 软体 动物 壳 体 的 SO 值 与 海水 基本 保持 平衡 ， 而 珊瑚 与 区 类 一 般 不 与 海水 
保持 同位 素平 衡 。 

Shackleton 与 Opdyke (1973) 在 Emiliani 工作 的 基础 上 ， 根据 所 罗 门 海 台 的 V28 一 
238 岩心 有 和 孔 虫 同位 素 的 资料 ， 将 海 古 温度 记录 一 直上 淹 距 今 70 万 年 前 。 这 期 间 计 有 19 
个 同位 素 古 温度 期 〈 氧 同位 素 期 )。 

随后 ，Emiliani 5 Shackleton (1974) 对 比 了 太平 洋 、 大 西洋 及 加 勒 比 海 的 氧 同 位 素 
资料 ， 综 合成 一 条 全 球 性 的 70 万 年 以 来 氧 同 位 素 变动 曲线 ; Imbrie (1985) 综合 出 全 球 
80 万 年 以 来 的 氧 同位 素 变 动 曲线 (图 12-4). 在 80 万 年 期 间 , 清晰 地 显示 出 波长 大 体 相 
同 、 近 十 万 年 的 周期 性 变化 ; 同时; 6 OO 值 的 振幅 十 分 相近 ， 具 有 相近 的 极 大 值 与 极 小 
值 。 

四 、 黄 土 - 古 土壤 

土壤 中 的 CO, 浓度 比 大 气 中 的 要 高 得 多 ， 体 积 上 达到 1% 。 结 有 末 ， 土 壤 水 对 于 碳酸 盐 
是 过 饱和 的 。 在 土壤 中 莹 发 超过 降水 ， 形 成 士 壤 碳酸 盐 。 土 壤 碳 酸 盐 形成 与 土壤 水 处 于 平 
衡 ， 并 在 土壤 碳酸 盐 与 当地 的 大 气 降 水 间 的 6 SO 存在 强 相关 性 ， 尽 管 土壤 碳酸 盐 趋 于 比 
碳酸 盐 - 水 分 馏 预计 的 要 更 富 集 大 约 5%o。 土 壤 碳 酸 盐 更 重 的 原因 有 两 个 : 首先 ， 土 壤 水 
相对 于 大 气 降水 富 集 !sO 是 由 于 同位 素 上 的 轻 水 分 子 优 先 蒸发 ; Bo, EER, ERKE 
SVR AOI (或 雪 ) 比 在 温暖 季节 期 间 的 更 易于 径流 掉 。 考 虑 这 些 因 素 ， 土 壤 碳 酸 盐 的 同 
位 素 组 成 可 作 古 气候 指示 体 。 

黄土 -十 土壤 中 的 碳酸 盐 实 际 上 是 自生 碳酸 盐 (或 次 生 碳 酸 盐 ) 和 原生 碳酸 盐 (或 雄 
居 碳 酸 盐 ) 的 混合 物 ， 前 者 是 成 士 过 程 中 形成 的 ， 后 者 是 与 黄土 - 古 土壤 母 质 一 起 从 源 区 
搬运 而 来 的 。 先 前 的 研究 认为 黄土 结核 中 自生 的 碳酸 盐 是 在 同位 素平 衡 条 件 下 形成 的 ， 根 
据 其 氧 同位 素 组 成 能 够 估算 碳酸 盐 形 成 时 的 古 温 度 ; 黄土 - 古 土 壤 碳 酸 盐 同 位 系 组 成 与 日 
后 碳酸 盐 和 原生 碳酸 盐 比 率 有 关 。 碳 酸 盐 在 与 环境 同位 素平 衔 条 件 下 形成 时 ， 其 同位 素 组 
成 主要 取决 于 碳酸 盐 形 成 介质 的 同位 素 丰 度 和 温度 ， 即 : 碳酸 盐 同 位 素 组 成 能 够 反映 它 形 
成 时 的 环境 。 由 于 原生 碳酸 盐 与 黄土 或 古 土壤 形成 的 环境 同位 素 不 平衡 ， 而 与 环境 同位 素 

















平衡 的 仪 是 日 生 碳 酸 盐 。 
黄土 一 古 土壤 碳酸 盐 中 自生 碳酸 盐 同 位 素 组 成 根据 下 列 方程 求 出 : 


dn = fot A- fro, (12 - 10) 
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HH: On. 6p Md, 分 别 表示 黄土 - 古 土壤 总 碳酸 盐 、 原 后 碳酸 盐 和 自生 碳酸 盐 6 SO 值 ; 
了 表示 原生 碳酸 盐 占 总 碳酸 盐 的 分 数 。 

原生 碳酸 盐 在 黄土 - 古 土壤 碳酸 盐 中 的 比例 是 较 小 的 ， 一 般 为 10% ， 且 随 碳 酸 盐 含 
量 降 低 而 减 小 ， 而 在 古 土 壤 中 几乎 不 存在 原生 碳酸 盐 。 因 为 黄土 - 古 土壤 母 质 是 大 陆 沉积 
物 的 均匀 混合 物 ， 因 此 原生 碳酸 盐 的 同位 素 组 成 应 该 是 一 致 的 。 如 果 原 生 碳 酸 盐 同 位 素 组 
成 与 古 碳 酸 盐 同位 素平 均 组 成 (8 BO= - 5%) 一 致 ， 则 黄土 - 古 土 壤 碳 酸 盐 与 其 自生 碳 
酸 盐 同 位 素 组 成 之 间 的 差异 (Amna ba- OL), 根据 原 生 碳 酸 盐 分 数 『 与 碳酸 盐 总 量 之 间 
的 关系 ， 以 及 黄 十 层 中 黄土 - 古 土壤 碳酸 盐 同 位 素 组 成 ， 可 计算 出 A，.。 而 这 种 差异 在 
下 土壤 中 是 不 存在 的 。 因 此 ， 黄 土 -十 土壤 碳酸 盐 同 位 素 组 成 基本 上 代表 了 自生 碳酸 盐 同 
位 素 组 成 。 6“O 〇 值 在 剖面 上 的 变化 是 由 自生 碳酸 盐 同位 素 组 成 变化 所 引起 的 ， 是 环境 变 
化 的 结果 。 

现代 土壤 碳酸 盐 氧 同位 素 98“O 值 较 好 地 与 当地 大 气 降水 氧 同位 素 OO 值 正 相关 。 
当 介 质 溶 液 OK) 8O 含量 不 变 时 ,在 5 一 25 人 范围 内 ， 温 度 每 上 升 1 他 时， 碳酸 盐 5 80 
值 减少 约 为 0.25%。 大 气 降水 SEO 值 与 当地 年 平均 温度 呈正 比 ， 所 以 黄土 - 十 土壤 碳酸 
盐 同 位 素 组 成 在 剖面 中 变化 不 仅 是 大 气 降 水 氧 同位 素 组 成 随时 间 变 化 的 反映 ， 同 时 也 是 温 
度 随 时 间 变 化 的 反映 。 在 气候 温暖 的 条 件 下 形成 碳酸 盐 将 具有 较 高 的 SEO 值 。 
黄土 -十 土壤 序列 中 碳酸 盐 的 含量 已 经 
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3h 被 用 作 重 建 第 四 纪 环 境 演 变 。 图 12-9 显示 了 
黄土 ~ 古 士 壤 碳 酸 盐 .8480 值 明显 地 随 碳酸 

让 盐 含 量 增 加 而 降低 。 这 说 明 它 们 同时 受 环 境 
aor El, LHR ERIE PE FTF 
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降水 量 有 关 ， 自 生 碳 酸 盐 在 年 降水 量 小 于 





750mm 地 区 的 土壤 中 是 常见 的 ， 而 在 年 降水 
量 大 于 1000 mm 地 区 的 土壤 中 是 少 有 的 。 现 
今 黄土 高 原 的 气候 与 东亚 季风 有 关 ， 在 夏季 
来 日 于 太平 洋 的 季风 较 强 时 ， 降 水 量 增加 ; 
在 冬季 来 日 于 西 但 利 亚 的 季风 较 强 时 ， 降 水 
图 12-9 ”宝鸡 黄土 十 土壤 中 碳酸 盐 与 量 减 小 。 黄 土 高 原 古 季风 的 变迁 已 从 黄土 一 





i 


“0 2 4 6 8 0 12 14 i 
w(CaCO,)/% 


氧 同位 素 组 成 的 关系 十 土壤 磁化 率 的 记录 中 有 所 认识 。 所 以 ， 黄 
( 据 杨 忠 芳 等 ，1999) 土 - 古 土 壤 中 碳酸 盐 含 量 和 6 天 O 值 的 关系 


说 明黄 土 - 古 土壤 碳酸 盐 氧 同位 素 组 成 在 剖面 中 变化 主要 是 古 季风 变化 的 记录 ， 在 夏季 风 
强盛 时 形成 的 黄土 -十 土壤 碳酸 盐 将 有 较 高 的 6“O 值 。 

黄土 、 古 土壤 在 地 层 中 的 交替 出 现 是 气候 冷暖 旋回 的 反映 。 但 利用 黄土 - 古 土壤 系列 
重建 第 四 纪 占 气候 ， 一 个 重要 的 前 提 是 黄土 地 层 必须 连续 。 

对 中 国 黄土 典型 出 种 区 的 黄土 剖面 ( 陕 北 黄土 高 原 的 洛 川 剖 面 、 西 峰 剖 面 ; 山西 高 原 
NPS. aa; 关中 盆地 的 宝鸡 剖面 、 西 安 齐 面 、 渭 南 剖面 ; 嘴 西 高 原 的 兰州 九 
MERWE, HEMA 所 进行 的 土壤 地 层 及 年 代 学 研究 表明 : 中 国 黄土 的 底 界 年 龄 约 为 
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PEA 2.5 Ma， 且 黄土 沉积 连续 ， 自 距 今 2.5 Ma 以 来 沉积 的 中 国 黄土 中 有 37 个 土壤 地 层 
单位 。 

冷 期 时 ， 黄 土 高 原 以 接受 黄土 堆积 为 主 ， 呐 土 的 风化 微弱 。 上 暧 期 时 黄土 高 原 以 接受 地 
表 风 化 为 主 ， 或 以 冷 期 时 堆积 的 黄土 为 母 质 ， 形 成 一 定 类 型 的 古 土壤 。 

Kukal (1970) 首先 将 中 欧 黄土 地 层 与 深海 沉积 对 比 。 欧 洲 黄 土 主要 分 布 区 都 处 在 冰 
川 前 沿 的 外 围 ， 那 里 的 地 层 未 受 冰 川 进退 的 破坏 。 黄 土 是 冰期 干 冷 条 件 的 产物 ; 而 黄土 地 
层 中 所 夹 的 古 土壤 是 在 间 冰 期 阶段 形成 的 。 中 欧 间 冰期 的 气候 类 似 于 现代 ， 或 比 现代 温 
暧 、 潮 湿 ， 在 落叶 阀 叶 林 分 布 范 围 内 发 育 了 次 生 棕 壤 型 土壤 。 这 样 在 适合 的 沉积 盆地 内 ， 
冰期 - 间 冰 期 旋回 为 反复 交替 的 黄土 和 森林 土壤 记录 。 因 为 中 欧 黄土 带 的 分 布 范 围 较 罕 ， 
其 中 所 栖息 的 动物 群 不 能 像 海 洋 生物 那样 在 冰期 — 间 冰 期 更 蔡 的 过 程 中 出 现 南 北 迁 移 ， 黄 
土地 层 中 特征 性 的 腹 足 类 化 石 组 合 只 是 表现 为 交替 地 出 现 和 消失 。 另 外 ， 欧 洲 某 些 地 区 的 
黄土 与 流 经 古 冰川 作用 区 的 河流 阶地 有 关 。 

黄土 研究 的 结果 表明 ， 欧 洲 第 四 纪 气 候 与 深海 沉积 的 气候 记录 相似 ， 具 多 变性 。 更 新 
世 期 间 ， 间 冰期 有 近 20 个 之 多 。 有 迹象 表明 ， 老 的 冰期 - 间 冰 期 旋回 ， 甚 详细 的 气候 发 
展 过 程 比 最 新 旋回 的 过 程 更 为 复杂 。 由 此 可 以 推算 出 更 新 世 时 期 的 次 级 旋回 可 达 上 百 个 。 











由 中 欧 黄土 地 层 与 深海 沉积 的 对 比 中 获 洛 川 黄土 剖面 。 深海 碳酸 盐 记 录 
知 ， 两 者 气候 冷暖 变化 曲线 非常 吻合 ， 深 海 沉 ener 
积 中 最 近 的 5 个 氧 同位 素 期 在 黄土 中 同样 出 S ER "a 
现 。 尤 其 微妙 的 是 ， 第 5 期 中 的 3 个 亚 旋 回 在 wd 
黄土 的 岩 性 和 蜗牛 的 组 合 中 也 有 体现 ， 而 且 两 ion ae tae 
曲线 的 趋势 也 相当 一 致 ， 暖 期 出 现 于 每 一 旋回 Lz A 
的 开始 ， 然 后 逐渐 变 冷 ， 冷 期 是 旋回 的 结束 ， 了 7y mm a 
并 迅速 转 暖 ， 随 之 下 一 个 旋回 到 来 ing ni aig FI 9 

在 我 国 黄土 地 层 中 ， 陕 西 洛 川 剖面 是 出 圳 | 
较 完整 、 研 究 程度 较 高 的 一 个 标准 黄土 前 面 。 -410 S ee Br 
剖面 厚 130 m， 自 下 而 上 分 为 午 城 黄土 (时 更 Sm 人 
E) Sanat FEJE) MSS et 560 SS = Ie 
( 晚 更 新 世 )。 刘 东 生 (1985) 在 对 比 黄土 与 深 Sm e 
海 沉积 物 的 工作 中 分 析 了 洛 川 剖面 的 平均 粒 径 O Fm Ss yg 
($u), CaCO; 含量 、FeOs/FeO 比值 (质量 FNS Sh 
分 数 之 比 ) 和 磁化 率 。 一 般 来 说 , 平均 粒 径 较 | | | < 22 
ALR BOE BRL) BERR, RPI. ls e 


CaCO; 含 量 高 反映 比较 干 冷 的 环境 (否则 可 次 
的 CaCO 将 被 渗 滤 水 带 走 )。FesO;/FeO 比值 
低 也 反映 了 干 冷 的 环境 (在 湿热 气 修 中， 铁 多 
以 FeO; 存在 )。 因 此 ， 粗 的 平均 粒 径 、 高 的 
CaCO; 含 量 、 低 的 Fe.O;/FeO 比值 和 低 的 磁化 图 12-10 ”中 国 洛 川 黄土 - 古 土 壤 序列 与 





B 古 土壤 (S) 
| | 黄 ŁO 





率 均 指示 干 冷 的 气候 环境 (沙漠 和 草原 )。 在 深海 氧 同 位 素 记录 对 比 
洛 川 剖面 中 ，CaCO; 含量 、FesO;/FeO 比值 、 ( 据 杨 忠 芳 等 ，1999) 
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磁化 率 等 均 呈 现 基本 同步 的 变化 ， 反 映 干 冷 的 黄土 期 与 湿 有 暖 的 成 壤 期 之 间 的 反复 更 蔡 。 将 
洛 川 剖面 上 古 气 候 波动 曲线 与 深海 柱状 样 V28 - 239 进行 对 比 ， 发 现 两 者 吻合 得 很 好 。 

Bp, MEL, (马兰 黄土 ) 可 与 氧 同 位 素 曲 线 中 2、3、4 期 相对 应 ， 古 土壤 层 SI 
可 与 氧 同 位 素 第 5 期 相对 比 ， 成 因 复 杂 的 古 土壤 层 S, 则 可 与 13、14、15 相 联 系 (图 12- 
10)。 陆 上 黄土 与 深海 沉积 记录 的 对 应 关系 表明 : 中 国 黄土 所 揭示 的 第 四 纪 气 候 变 动 具 有 
普 壳 意义， 亚洲 东部 地 区 在 第 四 纪 也 经 历 过 极其 频繁 的 干 冷 与 暧 湿 交 蔡 的 气候 旋回 ， 从 
而 ， 为 研究 我 国 及 邻近 东亚 地 区 的 海面 升降 、 地 貌 发 育 、 冰 川 进退 以 及 动 植物 演化 和 人 类 
发 展 史 ， 提 供 了 新 的 途径 。 


ON 关 浆 系统 中 的 氧 、 氧 同位 素 


HONS HG a /在 物 演化 的 起 始点 ， 同 时 在 岩浆 产生 与 演化 过 程 中 随 着 结晶 或 熔融 
程度 的 不 同 、 与 围 岩 相互 作用 最 终 将 导致 岩浆 作用 的 最 终 产物 在 同位 素 组 成 上 发 生 改变 。 

—, Ia, AAMAARK 

(—) 氧 

PEAR HEE A Ale) i AM, SE A 2 RY RERNE EE Ee E A 
ME. TRZ ERHAN A Hee in RS. PBS RE P RE 9 TR i RMB EL) 
的 ， 因 此 玄武 岩 的 氧 同位 素 组 成 应 类 似 于 其 地 帐 源 。 然 而 ， 岩 浆 与 地 壳 岩 石 的 同化 与 风化 
过 程 中 的 氧 同 位 素 交 换 使 情况 变 得 复 共 。 男 一 个 方法 是 使 用 直接 的 地 幅 样 品 ， 如 玄武 岩 中 
偶尔 见 到 的 包 体 。 然 而 ， 包 体 比 玄武 宕 要 稀少 得 多 。 

图 12-11 说 明了 由 Mattey 等 (1994) 使 用 激光 氟 化 技 术 分 析 的 76 个 橄榄 宕 包 体 中 橄 
榄 石 与 单 斜 辉 石 的 氧 同位 素 组 成 。 观 察 到 的 总 值 范 围 仅 为 预期 单个 分 析 误 差 的 两 倍 ， 表 明 
地 帐 在 其 同位 泰 组 成 上 相当 均一 。 在 共存 的 橄榄 石 与 单 斜 辉 五 间 的 差别 平均 大 约 为 
0.5%o， 与 地 收 温 度 下 该 矿物 间 的 预期 分 馏 是 一 致 的 。Mattey 等 估计 这 些 样 品 的 总 组 成 大 
约 为 十 .5%o。 

图 12-12 说 明了 由 4 个 不 同 群 的 玄武 岩 的 6 8&O 分 布 。 为 了 避免 风化 问题 ，Harmon 和 
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图 12-11 WRR a RERO, BER Sa Te] fi eZ i E] 
( 据 White, 2000) 
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MORB 





6 FOsmow! Yo 


图 12-12 年 轻 的 新 鲜 辫 武 宕 的 氧 同 位 率 组 成 
( 据 White，2000) 
图 中 虚线 为 MORB 的 平均 值 (+S.7%o ) 


Hoefs (1995) 仅 选 择 洋 底 玄武 质 玻璃 与 含水 小 于 0.75% ， 或 其 喷发 历史 已 知 的 芯 武 行 。 

MORB 的 平均 6 Osywow 为 +5.7%， 围 绕 此 平均 值 变 化 相当 小 。 因 此 ,亏损 上 地 幅 
看 起 来 是 相当 均一 的 氧 源 。MORB 中 的 观察 到 的 均一 性 与 地 幅 来 源 的 包 体 中 所 观察 到 的 
是 一 致 的 。 两 群 平均 值 之 间 小 的 差别 (0.2%o) 可 能 较 好 地 反映 部 分 熔融 过 程 中 发 生 的 分 
Ho 

其 他 群 比 MORB 或 橄榄 岩 包 体 表现 出 明显 更 大 的 不 均一 性 。 洋 岛 玄 武 岩 ， 一 般 认为 
它 代 表 地 幅 柱 ， 具 有 与 橄榄 岩 包 体 一 致 的 平均 值 ， 但 变化 更 大 。 SAMAK AA (BH 
鸟 弧 玄 武 岩 与 大 陆 辫 武 岩 ) 具 更 正 的 6 0O 值 ,类 似 于 大 陆 板 内 火 出 知 。 

究竟 这 些 群 中 的 变化 性 是 反映 地 慢 的 不 均一 性 、 和 熔融 过 程 、 同 化 或 仅仅 是 风化 还 不 浓 
楚 。 夏 威 夷 是 玄武 岩 与 包 体 都 有 高 质量 数据 的 一 点 ”可 以 进行 对 比 。 夏威夷 玄武 宕 与 彼 威 
夷 包 体 中 的 橄榄 石 具 比 其 他 地 方 同类 物质 具 较 低 的 SO 值 。 这 至 少 表明 大 洋 玄 武 厂 中 的 
变化 部 分 反映 了 地 帐 不 均一 。 然 而 ， 需 要 其 他 的 研究 来 确定 其 含义 。 

(=) A 

Hon. Be. ALARA TER, CIERRE, Aen 
中 以 低 的 浓度 存在 。 它 们 在 喷发 过 程 中 部 分 或 全 部 分 配 到 岩浆 气相 中 。 除 非 在 深 的 洋 底 喷 
发 ， 否 则 这 种 气相 均 被 丢失 。 并 有 晶 C、N、S 有 几 个 氧化 态 ， 同 位 素 分 馅 发生 于 这 些 元 系 
形成 的 各 种 组 分 间 (如 CO,;,、CO、CH4s、Hb。、HbO0)。 这 便 提出 两 个 问题 ， 第 一 ， 在 脱 气 
过 程 中 ， 即 使 是 在 岩浆 温度 下 可 发 生 明 显 的 分 馏 ; 第 二 ， 由 于 气相 的 丢失 ， 这 些 元 素 的 浓 
度 低 。 其 他 的 问题 中 是 它们 的 同位 素 比值 易 受 到 污染 的 扰动 。 因 此 ， 火 成 岩 中 这 些 元 素 的 
同位 素 组 成 并 不 一 定 反 映 岩 浆 或 其 地 幅 源 的 组 成 。 

氨 主 要 以 水 的 形式 存在 ， 但 也 以 于、HSs 与 CH 的 形式 存在 ， 可 在 脱 气 过 程 中 从 狐 
浆 中 丢失 。 然 而 ， 在 大 洋 1000 m 或 更 深 处 喷发 的 玄武 岩 保 持 其 大 部 分 溶解 水 。 因 此 ， 洋 
中 将 玄武 岩 与 喷发 于 海山 上 的 玄武 岩 是 地 帐 氧 同位素 组 成 与 丰 度 的 重要 信息 源 。 

如 图 12-13 所 示 ，MORB 具 平 均 --67.5% 的 SDsvow 与 土 14‰%o 的 标准 偏差 。 这 种 变化 
多 少 反 映 了 脱 气 与 过 程 中 的 分 馅 及 污染 情况 还 不 清楚 。Kyser (1986) JE E Hees St TA] fiz Fe 
上 是 SDsvow 为 -80%o 的 均一 值 。 他 认为 MORB 一 般 较 重 的 同位 素 组 成 反映 了 HO 的 于 
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失 与 其 他 过 程 。 其 他 人 ， 如 Chaussidon 等 
(1991) ， 观 察 到 在 SD 与 Sr 和 Nd 同位 素 比 
值 间 的 相关 并 提出 这 些 是 地 由 氨 同 位 素 不 均 
一 的 清楚 证 据 。Chaussidon 等 提出 亏损 上 地 
HAY OD 值 大 约 为 一 55%o。 

首次 尝试 估计 地 慢 物 质 氢 同位 素 组 成 的 
是 Sheppard 与 Epstein (1970), ， 他 们 分 析 包 
AREKE Py FFE HH SH OD 是 变化 的 结 
论 。 从 那 以 后 ， 这 些 物质 的 大 量 研 究 一 直 在 
进行 着 。 如 图 12-13 所 示 ， 金 云母 的 6D 一 般 
pr p -1s0 类似 于 MORB 的 ， 尽 管 较 重 的 值 也 出 现 。 角 

a te 闪 石 的 SD 具 变 化 要 大 得 多 并 生平 均 具 有 和 较 

重 的 毛 。 水 与 金 云母 的 分 馏 在 800 ~ 1000 
的 温度 范围 内 接近 0， 而 水 与 角 闪 石 间 的 分 
馏 大 约 为 一 15%o。 然 而 ， 平衡 分 馏 本 里 不 能 
解释 角 闪 石 的 变化 或 金 云母 与 角 闪 石 间 的 平 
均 6D 的 差别 。 包 含 瑞 利 分 馏 的 复杂 过 程 可 能 涉及 到 地 贝 角 闪 石 的 形成 中 。 与 金 云母 相 
比 ， 这 也 与 角 闪 石 更 可 变 的 水 含量 是 一 致 的 。 包 体 的 SD 上 也 存在 大 尺度 不 均一 性 证 据 。 
如 ，Deloule (1991) ROA PRR Kae + AMAIA A OD 系统 具 较 高 的 值 
(一 59%o ~ - 28%); MKA RRR ARBITER IRAE (0 -123%o)。 相 反 的 极端 值 ，Deloule 
等 在 单个 品 体内 部 也 观察 到 了 同位 素 的 不 均一 性 ， 它 们 将 其 归结 为 与 岩浆 或 流体 的 不 完全 
平衡 。 

二 、 结 晶 岩 浆 中 的 稳定 同位 素 

由 岩浆 结晶 作用 产生 的 稳定 同位 素 组 成 的 变化 取决 于 结晶 作用 进行 的 方式 。 一 般 是 在 
最 简单 与 最 不 可 能 的 情况 下 平衡 结晶 。 在 这 种 情况 下 ， 结 品 矿 物 与 熔 体 保持 同位 素平 衡 百 
至 结晶 作用 完成 。 结 唱 作 用 过 程 中 的 任 一 阶段 ， 基 矿物 与 熔 体 的 回 位 系 组 成 与 分 馏 因 子 
a) 有 关 。 结 唱 作用 一 完成 ， 岩 石 将 具 与 初始 熔 体 初始 状态 完全 相同 的 同位 素 组 成 。 在 
结晶 作用 过 程 中 ， 任 一 时 间 ， 残 余 熔 体 中 的 同位 素 比 值 与 原始 同位 素 比 值 的 关系 是 
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1 R, 
Ro ftal-f “TR 
st, R 是 液 相 中 的 比值 ，R, 是 固 相 中 的 同位 素 比 值 ，R6o 是 原始 岩浆 的 同位 素 比 但 ; f 
是 剩余 岩浆 的 分 数 。 该 方程 很 容易 由 质量 平衡 、w 的 定义 及 岩 奖 中 O 浓度 等 于 晶体 中 的 
假设 推导 出 来 ; 假设 在 大 约 10%o 的 范围 内 有 效 。 对 方程 (12-11) 更 方便 地 用 5 来 表示 : 
1 |x 1000 (12 — 12) 














图 12-13 MORB (PEZA) 与 地 幅 
金 云 母 、 角 闪 石 的 氢 同 位 素 组 成 范围 
(#5 White, 2000) 











ao, 





A = 8mu~ 0% [F557 SA - 
式 中 : Oat 1 f PBA aA RAE; Oy 是 原始 岩浆 的 值 。 
对 于 硅 酸 盐 ，a 不 可 能 远 远 小 于 0.998 (HI: A= 8 Ow 8 SOn 2) XF 
a = 二 0.999， 即 在 99% 结 晶 后 ， 剩 余 崖 浆 中 的 同位 素 比 值 将 仅 变化 1%o。 
分 离 结晶 作 用 的 处 理 类 似 于 瑞 利 蒸 馅 。 确 实 ， 都 由 相同 的 方程 描述 : 
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A = 1000( £t - 1) (12 — 13) 
RENEE APRA, Bale Pe Aa) 仪 与 原始 相 瞬 
间 和 平衡 。 一 旦 产生 ， 便 失去 进一步 与 原始 相 平衡 的 机 会 而 分 离 出 来 。 此 过 程 在 火成岩 中 产 
生 同 位 素 变化 上 更 有 效 ， 但 其 效应 是 有 限 的 ， 因 为 a 一 般 并 不 与 1 相差 很 多 。 图 12-14 说 
HAS Af (=1000 (a 一 1)) 经 历 分 离 结晶 ， 熔 体 同 位 素 组 成 上 计算 的 变化 。 实 际 上 ， 在 
结晶 过 程 中 A 将 变化 ， 因 为 温度 的 变化 、@ 矿 物 结晶 的 变化 、@ 液 相 成 分 的 变化 。 这 
种 变化 一 般 意 味 着 有 效 A 随 着 结晶 作用 的 进行 将 增加 。 我 们 可 预期 熔 体 中 结晶 的 非 硅 酸 
ik, WRK, Sabina, WR ARR; 结晶 于 最 高 温度 下 的 
燃 体 ， 如 玄武 罕 具 最 小 的 分 饮 。 














o GSC 
@ 阿森 松 岛 
32 
S 
we 
0 20 40 60 | 80 100 | 
ARKUS% WESTO% 
图 12-15 拉 斑 委 武 岩 与 碱 性 玄武 兰 氧 
图 12-14” 瑞 利 分 馏 结 晶 过 程 中 氧 同位 同位 素 组 成 与 SO, 含量 的 关系 
素 组 成 与 结晶 程度 的 关系 ( 据 White, 2000) 
( 据 White, 2000) GSC 一 Galapagese 扩张 中 心 士 的 拉 斑 玄武 岩 ; 
假定 原始 岩浆 的 GO= 6%o bi] BRA Oy GAPE Za a E 


图 12-15 说 明了 两 套 岩 石 中 观察 到 的 SO 是 温度 的 函数 : 一 套 来 自 Galapagose 扩张 
中 心 上 发 展 的 裂 谷 ， 另 一 个 来 自 阿 森 松 号 。 在 Galapagose， 在 最 大 分 异 与 最 小 分 异 的 行 石 
E 6 8O 上 有 大 约 1.3%o 的 净 变 化 ; 而 在 阿森 松岩 套 中 仅 0.3‰ 的 闪 变 化 。 这 些 及 其 他 石 
套 表 明 有 效 人 一 般 较 小 ， 在 0.1%o 一 0.3%o 的 级 次 上 。 与 此 相 一 致 的 是 橄榄 内 与 MORB 中 
6 BO 的 类 似 性 ， 它 说 明 熔 融 过 程 中 一 般 的 分 饮 0.2%o 或 更 小 。 

我 们 可 概括 氧 同 位 素 分 馏 的 温度 依赖 性 为 :， 低温 ( 即 地 表 的 环境 温度 到 热 液 系统 温度 
300~400C ) ， 氧 同位 素 比 值 由 化 学 过 程 而 改变 。 改 变 的 量 可 用 来 指示 过 程 的 性 质 ， 并 且 ， 
在 平衡 条 件 下 指示 过 程 发 生 的 温度 。 高 温 (地 球 内 部 或 岩浆 温度 ) ， 氧 同位 素 比 值 受 化 学 
过 程 的 影响 最 小 ， 并 与 放射 成 因 同位 素 一 样 可 起 着 示 踪 体 作 用 。 

这 种 概括 导出 一 句 名 言 : 氧 同位 素 组 成 明显 不 同 于 原始 值 (6%) 的 火成岩 必定 或 者 
受到 低温 过 程 有 影响 ， 或 者 必定 含有 曾经 存在 于 地 党 中 的 组 分 (Taylor & Sheppard, 1986). 

三 、 分 离 结 晶 与 同化 混 染 过 程 

因为 地 慢 来 源 岩 浆 的 氧 同位 素 比 值 合理 均一 ( (5.6 土 1)%)， 并 且 一 般 不 同 于 地 表 与 
水 处 于 平衡 的 岩石 ， 氧 同位 素 在 识别 与 研究 由 侵 和 人 岩浆 引起 的 围 岩 同化 作用 是 一 种 有 用 的 
工具 。 我 们 可 考虑 此 过 程 为 两 组 分 间 的 简单 混合 : 岩 奖 与 围 岩 。 实 际 上 ， 至 少 总 是 三 组 分 
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的 问题 ， 包 括 围 岩 、 岩 桨 与 岩浆 中 的 矿物 结晶 。 岩 浆 基 本 上 从 不 会 过 热 ， 因 此 要 熔融 与 同 
化 围 岩 的 热 仅 能 来 自 岩 浆 结 晶 的 潜 热 。 大 约 ke ! 将 岩石 从 150C AFA 11500, 34h 
300 J-g ! 来 将 它 熔 融 。 如 果 结 唱 潜 热 是 400 J-g°', 3.25 g 岩浆 的 结晶 才能 同化 1 g 围 岩 。 
由 于 简单 传导 至 地 表 丢 失 一 些 热 ， 可 得 出 结晶 的 量 肯定 大 于 同化 的 量 (极限 情况 是 在 地 壳 
深部 岩石 处 于 熔融 点 开始 同化 才能 发 生 结 唱 质 量 等 于 同化 的 质量 )。 经 历 了 分 离 结晶 与 同 
化 作用 (AFC) ， 熔 体 同 位 素 组 成 上 的 变化 由 下 式 给 出 : 

M SC. Pel eae R= Fe) (12 — 14) 
WH: R 是 结晶 物质 与 同化 物质 的 质量 比 ; A 是 岩浆 与 晶体 间 同 位 素 比 值 的 差 (8 mgm ~ 
crystal)» S ERRAKI, On 是 岩浆 的 6 30, co 是 岩浆 初始 的 OO, 6, 是 被 同化 
物质 的 SO。 假 定 在 晶体 、 岩 奖 、 同 化 物质 中 的 氧 含量 是 相同 的 。 该 方程 在 R=1 时 不 
成 立 ， 但 如 上 讨论 ，R 一 般 明 显 大 于 1。 图 12-16 说 明了 初始 SO=5.7%o 的 岩浆 随 结 部 
与 同化 作用 的 进行 其 SO 的 变化 。 

将 稳定 同位 素 与 放射 成 因 同 位 素 比 值 相 结合 提供 检查 同化 作用 的 更 有 力 的 工具 。 


结晶 量 与 同化 量 的 比值 


A 


Sb Osmow/ Yo 





20 40 60 80 
结晶 分 数 (1-7)/% 


图 12-16 ”同化 与 分 离 结 唱 作 用 过 程 中 氧 同 位 素 随 结晶 分 数 的 变化 关系 


( 据 White, 2000) 
围 岩 的 8 3O= 19%, BIRR 8 BO= 5.7% 
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第 十 三 对 人 碳 同 位 系 地 球 化 学 


碳 的 原子 序数 为 6， 相 对 原子 量 为 12.011。 自 然 界 碳 有 三 个 同位 素 ， 分 别 是 2C、 
HE. ac 其 中 以 2C 为 主 ， 相 对 丰 度 为 98.89%; BC 占 1.11%; !4C 是 宇宙 成 因 放 射 性 
核 素 ， 含 量 极 低 。 碳 同位 素 在 研究 气候 变迁 、 石 油 与 天 然 气 的 成 因 中 具有 重要 的 意义 。 


第 一 市 ” 砚 同 位 素 分 饮 


一 、 碳 同位 素平 衡 分 馏 
在 各 种 碳 的 化 合 物 中 碳 同位 素平 衡 分 馅 常数 的 实验 测定 非常 少 ， 尤 其 是 在 SOT 以 上 
的 温度 范围 内 。 多 数 的 平衡 分 馏 常数 是 通过 理论 计算 得 到 的 ( 郑 淑 莫 等 ，1986)。 计 算 结 
果 表 明 各 种 碳化 物 达 到 平衡 时 的 同位 素 分 馏 ， 其 5“C 增加 的 顺序 是 (T<500K): 
CO<CHy<C (石墨 ) <C (EAA) <C <C 
其 规律 与 硫 同位 素 类 似 ， 价 态 愈 高 的 愈 富 集 重 同位 素 。 表 13-1 是 一 些 含 碳化 合 物 相对 于 
CO, 的 平衡 分 馅 方程 。 





表 13-1 含 碳化 合 物 与 CO, 间 的 平衡 分 馏 方程 ” 





适用 温度 (C) 


<600 


















CaMg (CO3)2 


CaCO, 


(FEA Ss, 1986) 


x 平衡 分 人 方程 为 ，1000Ine;_o0,= 舍 X105+ = x 105+ x 109+ D, WIE (T) 单位 为 K。 


在 CO, (g) -HCO，(1) -HCO; -CaCO 体系 中 ， 实 验 表明 ， 当 碳 达 到 同位 素平 衡 时 ， 
CO, 与 HCO 在 常温 下 的 碳 同 位 素 分 馏 非 常 小 。 造 成 碳 同 位 素 分 馏 最 大 的 一 步 反 应 是 在 
HECO 一 H+ + HCO3 。 在 自然 界 中 ， 正 常 海水 的 pH 值 为 8.5, 海水 中 的 HCO; 离子 占 全 
部 碳 的 99% ; 淡水 的 pH 值 一 般 在 5 一 7 的 范围 内 ， 含 碳 组 分 主要 为 H2CO3。 因 此 ,一般 
海水 比 淡水 富 集 3C。 
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二 、 磋 同位 素 的 动力 学 分 馏 

磋 质 球 粒 陨石 中 大 部 分 碳 是 以 有 机 物 的 形式 存在 ， 少 量 的 (3% ~5%) 以 碳酸 盐 (如 
(Mg, Fe) CO;, (Mg, Ca) CO;) 的 形式 存在 。 有 机 物 中 的 碳 其 SC 通常 在 - 15% ~ 
-17%o 之 间 ， 而 碳酸 盐 中 的 其 SC 大 约 为 +70%o。 这 种 异常 的 分 馅 现象 在 地 球 物 质 中 没 
有 发 现 过 。 实 验 表明 ， 可 能 是 CO. NH; 和 Hp 等 星云 物质 在 铁 、 镍 或 磁铁 矿 催 化 下 进行 
的 Fisher-Tropsch 反应 产生 CO, 和 其 他 有 机 物 ， 其 反应 为 

nCO+ (2n + DH —~ CH, + nHO (13-1) 

2nCO + (n + DH —~ C,,Hb,42 + nCO> (13-2) 
模拟 实验 表明 ， 在 销 催 化 剂 存 在 时 ，CO 与 H, 在 1 KAE, (400410) K 下 ,合成 产生 
的 CO 和 有 机 物 中 的 SEC 差 值 可 达 74% 0 

光合 作用 过 程 中 的 C3. Cy. CAM 循环 产生 的 碳 同位 素 的 动力 学 分 馅 ，C3 循环 在 CO, 
SHLD Mi (Cr) 间 的 分 馏 系数 acoc 为 1.026, Cy 循环 的 分 饱 系数 为 1.013。 

甲烷 是 粽 和 石油 等 资源 的 重要 组 分 ， 在 其 形成 和 演化 过 程 中 碳 同 位 素 的 分 饮 作 用 非常 
Wea. APL WA KA A RAE A GE at AE, SM FS BA: Methanobacterium strain 
M.O.H. AREAS ASR US Bl A OR LR, PERR CH, 具 非 常 低 的 6 BC 
值 ， 其 分 馏 系数 aco cn = 1.061 + 0.002. 

高 温 下 有 机 物 的 裂解 是 甲烷 形成 的 男 一 重要 形成 过 程 ， 由 正 十 八 烷 (CisHsgs) 作为 初 
始 物质 ， 在 400T 、5007 进行 有 裂解， 实验 结果 表明 开始 放出 的 甲烷 的 6 BC 值 是 最 低 的 ， 
随 着 反应 的 进行 ， 甲烷 的 6 BC 值 逐 渐 增 加 ,两 温度 下 ACH, cH 分 别 为 一 27.9%o 和 
— 25.4%o。 

某 些 细 桂 能 将 甲烷 氧化 为 二 氧化 碳 , 在 氧化 过 程 中 ,- 先 作用 的 甲烷 富 含 2C， 剩 余 的 
甲烷 中 “C 逐渐 增高 。 实 验 表 明 ， 此 过 程 中 生成 的 三 氧化 碳 其 人 8CG 比 甲烷 的 更 低 ， 与 平 
衡 分 馏 的 情况 正好 相反 ， 并 且 较 高 温度 下 的 分 馏 程 度 较 大 。 

实验 结果 表明 甲烷 形成 后 在 运 移 过 程 中 产生 的 同位 素 分 馏 是 有 限 的 ，1 大 气压 下 气相 
甲烷 与 甲烷 -水 之 间 的 分 馏 系数 仅 1.00033。 


第 二 市 “天然 物质 的 碳 同位 素 组 成 


一 、 地 幅 岩 石 及 陨石 的 碳 同 位 素 组 成 

玄武 吞 中 的 大 部 分 碳 是 以 CO, 的 形式 存在 ， 它 在 玄武 岩 液 相 中 具有 限 的 溶解 度 。 结 
R, ZADEH RhA CO,。 因 此 ， 实 际 上 每 一 个 玄武 岩 ， 包 括 吐 发 于 洋 中 痊 
的 ， 已 丢失 了 一 些 碳 ， 且 大 陆 艺 武 兰 实际 丢失 了 所 有 碳 (及 多 数 其 他 挥发 分 )。 因 此 ， 仪 
喷发 于 几 和 于 米 次 的 水 下 芯 武 兰 是 确定 地 慢 碳 同 位 素 组 成 的 有 用 样品 ， 因 此 玄武 质 岩 石 的 数 
据 实 际 仅 限于 MORB 与 从 海山 及 Kilauea 的 东 裂 谷 带 所 采 回 的 样品 。 地 帐 碳 同位 素 组 成 的 
问题 由 分 馏 与 污染 而 进一步 复杂 化 。 在 玄武 岩 中 溶解 的 CO, 与 气相 间 的 分 馏 大 约 是 4%o， 
“C 宣 集 于 气相 中 。 磋 酸 岩 与 金刚 石 提 供 了 另 一 种 并 且 一 般 是 最 好 的 地 幅 磋 样品 ， 但 它们 
的 产 出 极为 有 限 。 

MORB 的 平均 8 C 为 -6.5% (图 13-1)， 但 多 数 富 CO, 的 MORB 样品 的 8 3C 大约 
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为 一 4%。 因 为 它们 脱 气 最 少 ， 认 为 它们 最 好 ee 

代表 亏损 地 幅 的 同位 素 组 成 (Javoy 和 2% 

Pineau, 1991), PKR A R F EJE- 4% 的 150F 

6 PCIR, TER ARAL EBATR FERRME 100 

fF FAYE CO; ， 看 起 来 具 类 似 的 成 分 。 

消减 带 火 山 作 用 与 弧 后 盆地 玄武 岩 中 释放 的 50 

气体 ， 它 们 在 消减 带 后 喷发 并 且 地 球 化 学 上 

WT SMe, BARR Re CRAY 

ORC), RAB S PC 值 在 一 2% ~ 一 4%o 的 

范围 内 ， 可 与 多 数 请 气 MORB HXT EL He 10 

BEA PA DR 〈 单 斜 辉 石 ) 看 起 来 平均 同位 5 

素 上 是 较 轻 的 ， 并 且 其 意义 还 不 明确 。 0 
金刚 石 表 现 出 碳 同 位 素 组 成 变化 范围 大 。 5} OIB 

多 数 金 刚 石 的 6 2 C 在 -2”‰ 一 -8%‰ 的 范围 5 

内 ， 因 此 类 似 于 MORB。 然 而 ， 一 些 金刚 石 

具 轻 得 多 的 碟 。 根 据 它 们 所 含 的 包 体 ， 金 刚 530 7 

石 可 分 为 橄 检 宕 质 与 榴 辉 岩 质 。 多 数 橄榄 岩 

质 金刚 石 的 6 SC 接近 - 5%o， 而 榴 辉 岩 质 的 a — a. 

爹 刚 石 其 同位 素 组 成 上 的 变化 要 大 得 多 。 尽 oa A 

管 不 是 所 有 的 ， 但 多 数 8 PC IER ET MORB—)¥ HAZRA 

ERE, VES eR A elie ee A ES UK, 

表明 它们 是 在 几 个 阶段 中 生长 的 。 

已 有 三 个 假说 来 解释 金刚 石 中 的 同 存 素 不 均一 性 : 中 原始 不 均一 、@ 分 饮 效 应 、 四 地 
球 表面 有 机 碳 的 循环 进入 到 地 慢 中 。 有 许多 理由 表明 原始 不 均一 是 不 可 能 的 。 其 中 之 一 是 
其 他 物质 ， 如 MORB， 缺 少 非常 负 的 OPC; 其 他 元 素 的 同位 素 组 成 也 缺少 原始 不 均一 的 
证 据 。Boyd 与 Pillinger (1994) 提出 因为 金刚 石 动力 学 上 缓慢 (地 表 看 它们 的 稳定 性 ， 热 
力学 上 远离 平衡 )， 在 其 生长 过 程 中 可 能 没有 达到 平衡 。 因 此 ， 由 于 动力 学 效应 可 出 现 大 
的 分 馏 。 然 而 ， 这 些 动力 学 分 馏 还 没有 得 到 说 明 ， 并 且 在 地 帼 温度 下 这 种 分 馏 的 程度 
(20% 左 右 ) ho AT. 

另 一 方面 ， 几 个 证 据 支 持 一 些 金刚 石 中 的 轻 碳 同位 素 是 地 球 表 面 的 有 机 碳 来 源 。 首 
先 ， 这 些 金刚 石 主 要 是 榴 辉 岩 组 合 ， 而 榴 辉 岩 是 玄武 岩 的 高 压 产 物 。 洋 充 的 消减 将 大 量 的 
玄武 岩 连 续 带 进 地 慢 。 一 些 榴 辉 岩 包 体 中 观察 到 的 氧 同 位 素 不 均一 性 说 明 这 些 榴 辉 大 确实 
代表 消减 的 洋 壳 。 第 二 ， 轻 同位 素 金 刚 石 的 氮 同 位 素 组 成 相对 于 其 他 地 收 物 质 中 的 氮 也 属 
异常 ， 类 似 于 沉积 岩 中 的 毛 。 

陨石 中 还 原 性 碳 的 6 BC TE -— 6%o ~ -25% ZINA), JAE — 15% ~ — 17%; 碳酸 盐 的 
HS PCE H 60%. A APERE è °C 平均 值 为 -24%o。 

=. thas AA A ice 

沉积 岩 的 研究 结果 主要 集中 在 海 相 碳酸 盐 上 ，5 2C 平 均值 为 0， 但 是 随 着 地 质 时 代 
的 不 同 ， 在 剖面 上 可 能 存 变化 趋势 与 突变 点 ; 其 中 还 原 性 碳 的 SC 为 -28%。。 非 海 相 碳 

251 





透 辉 石 
n=32 





样品 数 /个 
LA 


=35 S30 =25 -20 => -10 +5 U 5 














酸 盐 的 SC 平均 为 -4%， 还 原 性 碳 的 8 BPC 为 一 24%o。 煤 的 8 SC 值 平均 为 -24%， 石 
油 的 SC 平均 为 -2$%o， 天 然 气 的 & HBC 平均 为 -40%o。 

变质 宕 中 的 石墨 的 碳 同 位 素 组 成 变化 较 大 ， 受 变质 温度 等 因素 影响 。 变 质 岩 中 碳酸 盐 
的 SLC 平均 为 一 29%o。 

火成岩 中 还 原 性 碳 的 平均 6 SC 为 -25%o， 碳 酸 盐 矿 物 的 S BC 平均 为 -6%o。 火 山 气 
体 中 的 甲烷 其 OSC 与 火成岩 中 还 原 性 碳 类 似 ， 平 均 为 25%; 二 氧化 碳 的 8 3C 平均 值 
为 一 4%o。 

三 、 水 圈 、 生 物 圈 的 磋 同 位 素 组 成 

湖水 的 SG- C 为 -8%‰ 一 -16%， 河 水 的 6 SC 平均 为 -10%。， 海水 的 68653C 为 0+ 
Ons 

生物 圈 中 水 生 植 物 较 陆 生 植 物 富 含 SC， 且 在 水 生 植 物 中 ， 海 生 植 物 较 淡 水 湖 生 植物 
BC; 沙漠 地 区 的 植物 其 碳 同位 素 组 成 与 海洋 植物 相同 。 多 数 陆 生 植物 (动物 ) 的 5 BC 
在 一 34%o 一 一 24%o 之 间 ; 海 生 植物 的 SC 在 -23%o 一 -6%o 之 间 ， 海 洋 动物 碳酸 盐 介 壳 
的 SC 为 0。 河 、 湖 水 生生 物 有 机 体 的 6 BC 是 可 变 的 ， 而 碳酸 盐 介 过 的 $8 BC 平均 分 别 
为 一 12%o 和 一 5%o。 


第 三 市 ” 碳 辣 位 素 地 层 学 与 古 气候 学 


左 同 位 取 地 层 学 是 当前 地 层 学 研究 中 最 活跃 、 进 展 最 迅速 与 引 人 注 目的 一 个 方向 , E 
要 是 人 研究 兢 同 位 素 在 地 质 历 史 中 的 变化 特征 ， 尤 其 是 地 层 分 界 上 组 成 的 变化 ， 从 而 进行 地 
层 划 分 与 对 比 ， 反 过 来 可 确定 地 层 时 代 。 其 研究 对 象 主要 是 海 相 碳酸 盐 及 有 孔 虫 与 腕 足 类 
的 化 石 元 体 。 树 木 年 轮 稳 定 及 海 详 碳酸 盐 壳 体 化 石 碳 同 位 素 分 析 ， 可 用 来 获取 新 生 代 高 分 
辨 率 的 气候 记录 ， 在 重建 历史 上 的 气候 和 环境 方面 发 挥 着 重要 作用 ,它们 对 于 未 来 的 气候 
变化 、 生 态 变 化 、 水 圈 变 化 及 某 些 灾害 性 变化 的 预测 都 具有 重要 的 理论 和 实际 运用 价值 。 
一 、 碳 同位 素 地 层 学 
碳 间 位 素 地 层 学 的 主要 要 求 是 ( 陈 锦 石 ，1997): 
1) 严格 地 选择 适宜 的 地 层 剖 面 ， 这 些 训 面 必须 是 连续 的 、 无 沉积 间断 ; 
2) 放 面 必须 已 有 充分 的 十 生物 地 层 学 研究 基础 ， 最 好 同时 有 磁性 地 层 学 、 岩 石 地 层 
、 同 位 素 地 质 年 代 学 资料 ， 界 线 划 分 充分 可 靠 ; 
3) 剖面 必须 主要 由 海 相 碳酸 盐 组 成 ， 最 好 是 海 相 灰 岩 ; 
4) 剖面 未 受到 过 构造 、 宕 浆 与 变质 作用 的 影响 或 改造 ; 
5) WPA ARR Ae (OB, HA); 
6) 在 分 界线 附近 要 缩小 采样 间距 至 4 一 10 cm 一 个 样 。 
(一 ) AUPE AER AA 
中 国 南 方 是 世界 前 寒 武 系 一 寒 武 系 分 界 地 层 最 好 的 地 区 之 一 ， 前 寒 武 系 一 寒 武 系 界线 
定 在 中 国 云南 晋 宁 梅 树 村 昆 阳 磷 矿 层 型 剖面 中 渔 户 村 组 第 7 层 之 底 。 
对 普宁 梅 树 村 训 面 前 寒 武 系 一 寒 武 系 分 界 在 A、B、C 三 点 进行 了 碳 同 位 素 地 层 学 研 
R (于 津 生 等 ，1997)。 如 图 13-2 表示 A、B 点 剖面 上 碳 同 位 素 的 变化 。6 BC 值 在 白云 哨 
段 顶部 地 层 中 全 为 负 值 ， 且 变化 不 大 ,为 -0.4‰% 一 -2.9%o。 在 B 点 附近 的 小 训 面 上 ， 
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6 3C 在 中 谊 村 段 第 6 层 中 由 底部 的 -6.7%o 问 
上 逐渐 变化 -1.3%， 而 后 稳定 在 一 2.19%o 一 
-1.3%o 之 间 。 在 C 点 附近 的 6 °C 的 变化 如 
图 13-3 所 示 ， 在 大 海 段 上 部 为 正 值 、 八 道 湾 
段 底部 出 现 负 值 。 

在 四 川 峨眉 麦 地 坪 、 湖 北 宜昌 的 前 寒 武 系 
一 寒 武 系 也 是 界线 层 型 参考 剖面 ， 并 进行 了 兢 
同位 素 地 层 学 研究 ， 也 证 明了 界线 处 存在 碳 同 
位 素 的 突变 。 

摩洛哥 南部 安 蒂 一 阿 特 拉 斯 山北 坡 的 前 宕 
武 系 一 寒 武 系 的 碳 同 位 素 前 面 上 的 变化 如 图 
13-4 ion. HERA WATE WIA 
武 系 的 界线 在 酒 红色 岩 组 的 顶部 。 还 有 一 种 划 
分 认为 界线 在 酒 红 色 岩 组 的 压 部 。 从 图 13-4 
aN, ME OBC 出 现 两 次 突变 ， 一 次 在 下 
白云 岩 组 的 项 部， 从 二 7%。o 变 为 一 4%o; 另 一 次 
是 在 上 石灰 岩 组 士 部 ， 从 + 2%o 到 0， 变化 幅 
度 变 小 ， 这 一 突变 位 置 是 在 最 古老 三 叶 忠 化石 
层 位 之 下 不 远 处 。 

已 有 的 结果 表明 ， 不 同 地 点 的 层 型 剖面 碳 
同位 素 的 对 比 不 能 完全 对 应 。 总 体 上 表现 出 至 
少 两 次 8 5C 的 突变 ， 从 上 向 下 ， 第 一 次 突变 
出 现 于 古老 三 叶 忠 化 石 地 层 之 下 不 远 的 层 位 
上 ， 出 现 于 梅 树 村 剖面 C 点 大 海 段 顶部 与 八道 
湾 段 底部 ; 第 二 次 突变 出 现 于 梅 树 村 剖面 的 B 
点 的 中 谊 村 段 第 七 层 诛 ， 相 当 于 摩洛哥 下 日 云 








岩 组 与 酒 红色 岩 组 之 间 。 
(二 ) 寒 武 系 一 奥 陶 系 界 线 图 13-2 云南 普宁 梅 树 村 前 寒 武 系 一 寒 武 系 
将 中 国 吉 林 浑 江 大 阳 盆 与 加 拿 大 纽 芬 兰 寒 武 系 ( 据 陈 锦 石 ，1997) 


一 奥 陶 系 两 层 型 剖面 并 列 为 该 界线 候选 剖面 。 

吉林 浑 江 大 阳 倪 剖面 ， 以 小 阳 桥 剖面 最 佳 ， 此 处 42 m 厚 的 地 层 作 了 系统 的 碳 同位 素 
研究 ， 特 别 是 对 第 12、13、17 和 18 各 层 尤 其 精细 ， 因 为 寒 武 系 一 奥 陶 系 的 分 界线 极 有 可 
能 就 在 此 二 段 地 层 内 ， 其 6 SC 值 在 剖面 上 变化 的 主要 特点 古 : 

1) 整个 剖面 上 ，6 SC 值 的 变化 不 大 ， 为 1.4%o -0.7%o， 变 化 幅度 为 2.1%o。 

2) 在 剖面 的 底部 ，6 83C 值 以 较 大 的 正 值 开 始 ， 向 上 逐渐 变 小 ， 至 第 12 和 13 层 变 为 
最 小 ， 达 到 -0.7%o， 而 后 返回 到 正 值 ， 百 到 绪 

3) 古生物 学 上 确定 的 界线 均 未 发 现 6 PCERE. 

(=) WHA RAR 
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图 13-3 ”云南 晋 宁 梅 树 村 前 赛 武 系 一 寒 武 系 剖面 图 13-4 摩洛哥 前 寨 武 系 一 寒 武 系 界 线 训 面 
CR SLC 变化 的 6 BC 值 的 变化 
( 据 陈 锦 石 ，1997) ( 据 White，2000) 


中 国 的 泥 盆 系 一 石炭 系 界线 层 型 剖面 在 贵州 长 顺 睦 化 、 广 西 桂林 南 过 村 和 广西 黄 菜 作 
了 大 量 、 详 细 的 方 生 物 学 研究 。 

贵州 长 顺 睦 化 镇 附近 发 育 极 好 的 泥 盆 系 一 石 谈 系 分 界 地 层 ， 在 大 坡 上 及 其 他 三 点 作 了 
碳 同位 素 的 详细 研究 。 大 坡 上 剖面 的 地 层 划 分 与 SC 值 的 变化 如 图 13-5A 所 示 。 广 西 桂 
林 南 边 村 的 泥 盆 系 - 石 痰 系 分 界 地 层 分 布 于 桂林 市 西北 约 6 km 之 南边 村 劳 一 小 山 包 上 ， 
山腰 剖面 的 地 层 及 SC 值 变化 如 图 13-5B 所 示 。 

大 坡 上 与 桂林 南边 村 剖面 上 ，9“C 值 平 稳 地 通过 界线 ， 无 突变 现象 。 其 他 各 剂 面 
6 (C 值 的 变化 与 此 二 剖面 很 不 一 致 ， 有 OC 值 的 突变 , 但 3 C 值 突变 并 不 出 现在 
泥 盆 系 - 石 谈 系 的 界线 上 ， 而 是 出 现 于 下 石炭 统 。 岩 性 研究 表明 那些 8$“C 值 的 突变 是 在 灰 
宕 中 为 正 值 ， 而 在 页 岩 中 为 负 值 。 

(PY) R= BARAK 

HERI, ESTA BR— HS BROOME AE Pa, HAKR, B% 
IH ERI, WESSEL AAA. ARAMA R= 

HEATA ARTARRAI AKAR L Eb, BRP AR 
山 吴 家 坪 和 贵州 遵义 红 边 桥 也 是 海 相 二 礁 系 与 三 杰 系 分 界 地 层 发 育 较 好 的 地 区 。 这 三 个 地 
区 的 地 层 层 序 与 9“C 值 在 剖面 上 的 变化 如 图 13-6 Bras. 

这 三 个 剖面 上 6 C 值 的 变化 特点 是 : 

1) SC 值 分 布 于 5$.5%‰o 一 一 8.1%o 之 间 ， 其 中 长 兴 痢 面 的 变化 范围 居中 、 荣 出 剖面 
的 变化 范围 最 大 、 遵 义 剖 面 的 变化 范围 最 小 。 
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图 13-5 泥 盆 系 一 石 凑 系 分 界 地 层 SC 变化 
( 据 陈 锦 石 ，1997) 
A 一 贵州 长 顺 睦 化 大 坡 上 剖面 ; BB 一 广西 桂林 南边 村 剖面 


2) ~BAS=BRARAW PH 6 SC 值 为 正 ， 界 线 之 上 变 为 负 。 

二 、 碳 同位 素 古 气候 学 

(一 ) 树 轮 碳 同位 素 

树木 稳定 同位 素 研 究 是 近年 来 在 国际 上 兴起 的 一 个 新 的 领域 。 树 木 年 轮 稳定 同位 素 分 
析 ， 可 用 来 获取 高 分 辩 率 的 气候 代用 记录 ， 在 重建 历史 上 的 气候 和 环境 方面 发 挥 着 重要 作 
用 。 开 展 树 轮 稳 定 同位 素 季 节 人 性 变化 的 研究 ， 不 仅 可 以 获取 树 轮 稳 定 同 位 素 年 际 变化 的 信 
息 和 树木 生长 季节 内 的 气候 状况 ， 而 且 ， 还 可 以 获取 大 气 二 氧化 碳 浓度 及 环境 变化 的 信 
息 。 它 们 对 于 未 来 的 气候 变化 、 生 态 变化 、 水 圈 变 化 及 某 些 灾害 性 变化 都 具有 重要 的 理论 
和 实际 运用 价值 (Bors, 1999). 

树木 的 化 学 组 成 为 : 纤维 素 占 50% 、 木 质 素 占 30%., FARER 15%, PSAN 
约 占 5%。 目 前 研究 结果 证 实 ， 纤 维 素 能 稳定 地 保留 树木 生长 期 间 的 同位 素 成 分 ， 其 后 不 
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发 后 同位 素 变化 。 树 脂 和 树 晴 具有 一 定 的 流动 性 ， 干 扰 同 位 素 的 测定 。 在 提取 供 分 析 用 的 
纤维 素 时 ， 应 十 分 注意 避免 溶剂 对 试 样 中 同位 素 发 生 影响 ， 引 起 同位 素 分 馏 。 

在 全 球 范围 内 ， 树 轮 中 碳 同位 素 的 研究 进行 得 比较 多 。 一 方面 是 由 于 碳 比较 稳 乍 ; A 
一 方面 是 由 于 树 轮 中 的 碳 同 位 素 能 反映 树木 生长 时 大 气 中 的 CO, 浓度。 

现在 人 们 普遍 认为 树 轮 中 6 “C 值 的 变化 主要 受 温度 、 湿 度 及 云 量 的 影响 。 

如 何 通过 树 轮 研究 解释 大 气 的 SC 值 ， 以 下 两 个 问题 必须 考虑 进去 : 

1) 植物 生长 时 ， 开 放 的 大 气 环境 中 CO 分 压 对 植物 本 喘 的 影响 。 

2) 大 气 中 的 è PCE., 

Francey 和 Farquhar 提出 的 植物 中 碳 同 位 素 的 分 馅 模式 将 两 者 全 部 考虑 进去 了 : 


P. 
Ce. 0 C&W = (13 — 3) 


式 中 : P P, 分 别 指 植物 生长 时 纤维 素 细胞 内 外 所 受 的 CO, 分 压 ; a FB CO, 和 “CO, 不 
同 的 扩散 系数 (其 值 约 为 4.4%o); b 指 碳 的 生物 化 学 分 馏 系数 ( 约 为 27%o)。 

植物 对 CO, 的 吸收 速率 A 则 由 下 式 与 CO, 的 分 压 相 联系 : 

A = g(P, — P;) (13 — 4) 
式 中 g 为 植物 叶片 的 微 孔 导 通 系数 。 

Long 研究 了 过 去 600 年 以 来 6 PC 与 气候 及 大 气 CO 之 间 的 关系 ， 他 用 上 述 两 个 公 
式 作 了 详细 的 计算 。 其 中 8 BC, 用 纤维 素 中 的 SEC 值 ; 6 °C, Fl Keeling 所 测 的 大 气 中 的 
CO, S 5C 值 ，P, 由 冰心 包 囊 体 测 出 。 从 而 据 以 计算 出 P;,， 假 如 在 整个 王 业 革命 以 后 8 
值 为 常数 ， 则 A /g 比值 就 是 树木 对 CO, 的 吸收 速率 ， 也 吏 指 示 树 轮 宽 度 。 

众所周知 ， 在 温度 较 高 、 降 水 较 少 与 湿度 较 低 的 年 份 ， 树 木 叶 片 表面 蒸发 比较 强 列 。 
树木 为 了 减少 水 分 的 损耗 BS BPTI. 为 减少 燕 太 ,树木 天 闭 叶 片 的 部 分 微 孔 ， 
因而 降低 了 微 孔 的 导 通 性 ,使 g 值 变 小 ， 从 而 使 得 叶片 内 部 CO, 浓度 变 小 ， 即 P; 值 降 
低 ， 最 终 导致 树木 纤维 素 中 的 6 SC 值 增加 。 树 木 在 这 样 的 气候 条 件 下 年 轮 生 长 量 偶 小 ， 
这 与 树木 年 轮 学 所 揭示 的 中 纬度 地 区 气候 与 年 轮 的 关系 一 致 。 图 13-7 显示 了 在 渭河 古河 
道中 发 现 的 木 桩 其 全 木 与 纤维 素 在 $ 3C、 树 轮 宽度 与 年 代 的 关系 ， 该 图 说 明 6 PC 的 降 
低 对 应 着 较 宽 的 树 轮 ， 它 们 之 间 存 在 反 相 关 关 系 。 

(二 ) 海洋 生物 碳 同 位 素 

在 而 海洋 与 古 环境 研究 中 碳 同位 素 起 着 重要 的 作用 。 研 究 表明 有 和 孔 虫 的 碳 同位 素 组 成 
可 反映 全 球 植被 、 水 体 性 质 、 大 气 组 成 的 变化 。 冰 期 ， 北 半球 被 冰雪 覆盖、 热 币 地 区 十 
早 ， 因 此 森林 面积 锐 减 ， 大 量 的 CO, 转移 到 空气 中 ， 通 过 水 - 大 气 的 交换 而 直接 影 啊 海 
水 的 碳 同位 素 组 成 。 对 大 西洋 、 太 平 洋 、 南 大 洋 7 个 钻 孔 底 栖 有 和 孔 虫 碳 同位 素 组 成 的 系统 
研究 表明 : 末次 冰期 的 6 SC 比 全 新 世 的 平均 低 0.7%o。 

不 同 的 大 洋 水 体 其 碳 同 位 素 组 成 上 存在 差别 ， 如 同 是 大 西洋 的 深层 水 ,来源 于 挪威 海 
的 8 13C 值 高 ， 而 来 自 南 大 洋 的 深层 水 其 6 SC 较 低 。 因 此 ， 利 用 底 栖 有 和 孔 虫 的 SC 来 佑 
计 水 体 性 质 。 

不 同时 期 浮游 有 和 孔 虫 与 底 栖 有 和 孔 虫 6 3C 值 之 间 的 差 值 间接 地 指示 大 气 CO 含量 的 变 
化 。 
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图 13-7 ” 树 轮 碳 同 位 素 、 树 轮 宽 度 随时 间 的 变化 曲线 
( 据 杨 忠 芳 等 修改 ，1999) 


第 四 节 NL PIR E BR e 


石油 、 天 然 气 、 煤 是 主要 的 能 源 矿 产 ， 它 们 的 碳 同位 素 组 成 对 认识 其 成 因 、 寻 找 潜在 
资源 具有 重要 的 意义 。 

一 、 石 油 的 碳 同位 素 地 球 化 学 

石油 源 岩 有 机 质 的 研究 表明 : 源 岩 的 干 酷 根 的 同位 素 组 成 主要 取决 于 它们 的 原生 物 的 
同位 素 组 成 ( 廖 永 胜 ，1997)。 于 酷 根 是 沉积 物 和 沉积 岩 中 不 溶性 的 有 机 质 ， 一 般 占 沉积 
有 机 质 的 95% 以 上 。 腐 殖 酸 与 腐殖质 是 生物 死亡 埋藏 、 腐 解 聚合 后 ， 回 于 酷 根 转变 的 中 
间 产 物 。 王 酷 根 按 其 原始 母 质 与 性 质 分 为 三 类 : OGD ( 了)， 主 要 由 动物 与 低 等 植物 
遗体 组 成 ， 富 含 类 脂 化 合 物 与 蛋白质 的 分 解 产物 ， 以 脂肪 烃 结构 为 特征 ，HZAC 比值 高 ; 
G@ 痪 殖 型 ) (] )， 主 要 由 高 等 植物 遗体 组 成 ， 富 含 木质 素 与 碳水 化 合 物 分 解 产 物 ， 以 芳烃 
结构 为 特征 ，H/C 比值 低 ; OR -A 用 )， 为 上 述 二 类 间 的 过 渡 类 型 ( 涂 光 炽 等 ， 
1984)。 

自然 体系 中 干 酷 根 的 6 BC TE - 32% 一 一 了 0%o 之 间 。 陆 相 伟 地 中 形成 的 干 酷 根 因 其 类 
型 与 沉积 环境 不 同 在 碳 同 位 素 组 成 上 存在 明显 差异 。 工 型 干 酷 根 的 SC 在 -30%o 一 
— 27%, I] IF BBA AY SEC 为 -27%o 一 -26%o; 下 型 于 酷 根 的 SBC 为 -26‰% ~ — 22%, 
一 般 大 于 一 25%。。 典 型 淡水 藻类 I 型 干酪 根 的 6 PC 为 -30%o 一 一 28%o。 

干酪 根 热 降解 形成 烃 类 等 液态 物 ， 这 些 降解 物 继承 原始 母 质 的 一 些 特征 。 模 拟 实验 证 
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明 ， 降 解 产 物 仍 可 区 分 水 生 植 物 、 陆 生 植 物 与 海上 浮游 动物 ， 但 系统 较 母 质 轻 ， 这 是 由 于 
热 解 分 馏 作 用 的 结果 。 

AWE A 可 以 看 作 是 残留 在 生 油 岩 中 的 原油 ， 其 6 “C 值 与 具 亲 缘 关 系 的 储 层 原油 
ô “C 值 是 一 致 的 ， 在 一 34% 一 一 19%o 之 间 变 化 。 从 沥青 质 到 烷烃 其 碳 同位 素 的 变化 规律 
一 般 是 : UA FFRES STKE > bis. FE “ATH” Bree, RH. Ata A 与 干酪 根 
其 $C 值 之 间 的 差 值 一 般 在 1.5%o 以 内 。 但 在 低 成 熟 阶段 生成 的 原油 和 干 酷 根 之 间 存 在 
明显 的 碳 同位 素 组 成 上 的 差异 ， 尤 其 是 饱和 烃 的 è PCEk TERRES. 

用 原油 6 “C 值 确定 生 油 岩 沉积 相 已 证 明 是 有 效 的 。 如 ， 第 三 系 海 相 有 机 质 和 海 相 成 
因原 油 的 6 °C 值 为 一 29.4%o 一 一 22.2%。， 而 陆 相 原油 的 6 SC 值 多 集中 在 - 32.0%o 一 
一 27.0%o。 妆 原油 老 于 新 生 代 而 要 用 原油 的 矶 同位 素 鉴别 其 生成 环境 时 ， 必 须 非 常 慎重 。 

人 碟 同 位 素 组 成 在 油 源 对 比 上 可 确定 含油 气 倪 地 中 原油 、 天 然 气 、 源 岩 之 间 的 成 因 联 
系 ， 油 气 运 移 方 同 与 距离 及 油气 的 次 生变 化 。 这 方面 的 工作 主要 包括 : 

1) 原油 与 氯仿 沥青 A 及 干 酷 根 对 比 。 具 有 成 因 联 系 的 原油 、 和 氯仿 沥青 A AAR , 
它们 之 间 的 SC 值 存 在 如 下 关系 : 

O° Crm — e Caja = 0 一 1 .5%o (13 — 5) 
CaA — B Cp, = 0 ~ 1.5%o0 (13 — 6) 

如 果 它 们 之 间 不 具 成 因 关系 ， 其 8 5C 值 之 间 的 差别 远 远 大 于 1.5%. 

2) 原油 和 重油 岩 握 仿 沥青 A 的 族 组 分 碳 同位 素 对 比 。 既 可 用 原油 与 氯仿 沥青 A 相对 
应 族 组 分 的 碳 、 氢 同位 素 相关 图 进行 油 源 对 比 ， 也 可 用 原油 的 烷烃 、 方 烃 与 氯仿 沥 至 A 
相同 族 组 分 的 碳 同 位 素 相 关 图 进行 油 源 对 比 。 

3) 原油 族 组 分 与 干酪 根 的 碳 同位 素 类 型 曲线 对 比 。 生 油 宕 干 酷 根 一 原油 族 组 分 的 同 
位 素 类 型 曲线 ， 可 对 比 原油 -原油 X 亲 油 后 油 岩 的 关系 5 其 方法 是 将 各 种 原油 所 分 离 的 
烷烃 、 芳 烃 、 非 烃 、 沥 青 质 沿 纵 轴 等 距离 分 布 ， 横 轴 则 表示 所 测定 的 6 CTA. YEA, 
根据 族 组 分 的 极 性 从 弱 到 强 的 顺序 连 成 一 曲线 ， 也 就 是 “同位 素 类 型 曲线 "“。 如 采 把 类 型 
曲线 外 推 到 干 酷 根 区 域 ， 可 得 到 干 酷 根 碳 同 位 素 组 成 的 外 推 值 ， 外 推 值 与 实测 干 酷 根 的 
6 3C<0.5%。， 即 可 认为 原油 与 该 干酪 根 所 代表 的 生 油 岩 之 间 上 其 有 成 因 联 系 。 该 法 进行 对 
比 的 条 件 是 : 在 碳 同 位 素 组 成 上 干酪 根 写 沥青 质 宇 非 烃 写 芳烃 之 烷烃 ; OEA- 
相应 成 熟 度 范围 是 镜 质 体 反射 率 (Ro) =0.5% 一 1.2% 是 最 好 的 对 比 范围 ; @ 原 油 未 受 
到 细菌 的 强烈 降解 作用 ; 从 原油 来 源 于 单一 生 油 层 。 

4) 原油 和 氯仿 沥青 A 的 族 组 分 碳 同 位 素 类 型 曲线 对 比 。 它 是 一 种 改进 的 “同位 素 类 
型 曲线 对 比 法 ”， 即 用 原油 族 组 分 6 3C 值 与 生 油 岩 氯仿 沥青 A 族 组 分 的 86“C 值 组 成 的 匹 
配 曲 线 进行 油 源 对 比 。 此 法 不 仪 可 以 确定 油 源 岩 和 油 源 岩 供 油 深度 ， 而 且 还 可 以 确定 石油 
运 移 路 线 和 多 储 层 油 藏 的 形成 。 方 法 是 分 析 握 仿 沥 青 A 族 组 分 的 6 C 值 ， 纵 轴 按 烷烃 、 
芳烃 、 非 烃 、 沥 青 质 等 间距 排列 ， 横 轴 的 6 OC 按 随 深度 变化 绘制 系列 同位 素 类 型 曲线 ， 
将 原油 的 碳 同位 素 类 型 曲线 与 之 比较 ， 两 种 曲线 形状 一 致 的 对 应 生 油 层 和 深度 ， 便 确定 为 
原油 的 生 油 层 和 供 油 深度 。 在 应 用 此 方法 时 要 注意 原油 没有 受到 过 强烈 的 生物 降解 、 水 洗 
等 次 生 作用 ， 也 没有 多 个 生 油 层 供 油 。 

二 、 天 然 气 的 碳 同 位 素 地 球 化 学 

天 然 气 是 指 岩石 圈 中 列 藏 的 以 烃 类 气体 为 主 的 气 藏 ， 其 中 还 含有 一 定量 的 CO,、N;、 
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HS, He, Ar 及 非 烃 类 气体 。 根 据 天 然 气 的 原始 物质 来 源 可 分 为 有 机 成 因 气 、 无 机 成 因 
气 与 混合 气 三 大 类 。 有 机 成 因 气 可 进一步 分 为 生物 气 、 油 型 气 和 煤 型 气 。 根 据 成 熟 度 演化 
可 分 为 早期 生物 气 、 热 解 气 和 裂解 气 等 ( 陈 文 正 ，1997)。 

各 种 成 因 甲 烷 的 SBC 变 化 于 -91.2‰% 一 -14.1%o 之 间 ， 主 体 分 布 于 - 54.0% 一 
-30.0%o 之 间 。 乙 烷 的 GEBC 在 -44.1%‰% 一 -20.0% 之 间 变 化 ， 主 要 分 布 于 - 38% ~ 一 
24%o 之 间 。 丙 烷 的 SEC 在 -38.7% 一 -11.8% 之 间 变 化 ， 主 体 分 布 于 - 36%o 一 — 22% 
al, TEER & BC 变化 范围 是 -33.1‰% 一 -20.8%， 主 体 分 布 于 -30%o 一 -24%o 之 间 。 从 
甲烷 到 丁 烷 ， 变 化 幅度 变 小 。 

无 机 成 因 与 有 机 成 因 烷烃 气 的 碳 同位 素 组 成 存在 明显 的 差别 ， 无 机 甲烷 比 有 机 甲烷 富 
含 SC。 无 机 甲烷 的 6 BC 值 变 化 于 一 3.2% 一 一 41.0 和 之 间 ， 一般 大 于 一 30%。。 东 太平 洋 
洋 中 疹 热 液 喷 出 口 的 甲烷 被 认为 是 无 机 甲烷 ， 其 6 SC 1A - 17.6% ~ — 15.0%. HLP 
烷 的 S PC 变化 范围 为 -10% 一 -91.2%， 一 般 小 于 - 20%， 仅 个 别 煤矿 的 瓦斯 气 大 于 
—20%00 Fe! BC 的 瓦斯 气 可 能 是 煤层 吸附 与 解吸 形成 的 ， 实 验证 明 此 过 程 可 引起 碳 同 
MER 14%o 以 上 的 分 馏 。 有 机 烷烃 气 的 碳 同 位 素 组 成 关系 一 般 是 正 排列 ， 即 OPC, Whe 
> 乙 烷 > 甲烷 。 无 机 烷烃 的 碳 同 位 素 的 关系 正好 相反 ， 但 因 重 烃 含量 极 少 ， 不 易 测 得 。 

生物 气 是 指 有 机 质 在 未 成 熟 阶段 (Ro< 和 0.4% ) 微生物 的 生化 作用 形成 的 天 然 气 ， 因 
此 ， 又 可 分 为 细菌 气 ~ 生物 化 学 气 、 沼 气 。 上 典型 生物 气 的 主要 成 分 是 甲烷 ， 是 天 然 气 中 最 
轻 的 ， 其 甲烷 6 PC< 一 58%o。 

油 型 气 是 腐 泥 型 有 机 母 质 进入 成 熟 阶段 (Ro > 0.4%) 形成 的 天 然 气 , 以 饱和 烃 为 
E, 含有 少量 的 芳烃 ， 是 成 油 的 主要 母 质 。 甲 烷 OPC TE — 30% ~ — 58%0Z H] 

煤 成 气 是 腐 殖 型 有 机 质 进入 成 熟 阶 段 形 成 的 天 然 气 。 这 种 气体 是 整个 煤化 作用 过 程 的 
产物 。 其 母 质 特征 是 主要 含 多 环 和 芳烃 于 缩合 稠 环 方 烃 5C 尹 量 饱和 烃 。7 煤 型 气 在 有 机 气体 中 
最 富 BC。 甲 烷 的 SBSC 在 -13.3%o 一 三 63:49%5 之 间 。 

三 、 煤 的 碳 同位 素 地 球 化 学 

一 般 将 分 成 三 大 类 : 腐 殖 煤 、 腐 泥 煤 、 腐 殖 腐 泥 煤 。 每 种 类 型 的 煤 在 煤化 作用 过 程 中 
会 发 生 规 律 性 的 变化 ， 腐 植 煤 变化 为 泥炭 - 褐 煤 -烟煤 -无 烟煤 。 煤 的 显 微 组 成 是 指 在 显微镜 
下 可 以 区 分 和 辨别 的 煤 的 基本 组 分 ， 在 煤 岩 学 中 通常 把 煤 的 有 机 显 微 组 分 划分 为 完 质 组 、 
惰性 组 和 镜 质 组 。 全 煤 的 8 SC 值 在 一 30.8%。 一 一 19.9% 之 间 变 化 ， 主 要 分 布 于 一 26%o ~ 
一 22%o 间 。 煤 的 6 SC 值 的 变化 主要 是 煤 岩 组 分 变化 造成 的 ， 煤 岩 组 分 中 藻 质 体 的 磋 同位 
素 最 轻 ， 丝 质 组 碳 同位 素 最 重 ， 镜 质 组 的 碳 同 位 条 处 于 两 种 之 间 〈 段 玉成 ，1997)。 炼 中 
显 微 组 分 学 质 体 含量 变化 对 煤 的 矶 同位 素 影 响 最 大 ， 诗 质 体 含量 越 高 ， 煤 越 轻 。 不 同 煤 宕 
显 微 组 分 所 生成 的 甲烷 气 其 SC 值 存 在 明显 差别 ， 多 数 煤 岩 显 微 组 分 SC 之 间 的 关系 
是 : 惰性 组 >> 镜 质 组 >> 完 质 组 。 

煤 的 抽 提 物 一 一 毛 仿 沥青 A 的 族 组 分 碳 同位 素 组 成 上 有 以 下 规律 

1) 煤 的 氯仿 沥青 A 及 族 组 分 的 碳 同 位 素 组 成 变化 足以 区 别 其 差异 ， 不 同 地 区 、 不 同 
煤 的 氯仿 沥青 A 相差 3.4%。， 非 烃 相 差 4.4% ， 族 组 分 中 饱和 烃 最 富 2C， 比 腐 泥 型 生 油 岩 
的 氯仿 沥青 A 及 族 组 分 的 & BC 均 低 于 3%o 一 5%o。 

2) 煤 的 抽 提 物 常 具有 芳烃 组 分 富 集 -C 的 特征 ， 极 性 更 强 的 非 烃 与 沥青 质 组 分 演化 
到 瘦 煤 阶段 以 后 ， 笛 名 比 芳 烃 具 更 轻 的 同位 系 组 成 。 
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3) KE (Ro=0.6%) 和 肥 气 煤 (Ro=0.8%) 阶段 ， 煤 的 抽 提 物 的 族 组 分 厂 同 
位 素 组 成 ， 具 有 随 极 性 增 大 碳 同 位 素 组 成 变 重 的 特征 ， 这 个 阶段 是 油 、 气 成 熟 的 主要 阶 
Be 

4) 不 同 煤化 阶段 ， 煤 的 抽 提 物 碳 同位 素 组 成 具有 不 同 的 特征 ， 如 从 褐 煤 (Ro = 
0.39%) 到 焦煤 (Ro= 1.53%) 阶段 ， 抽 提 物 族 组 分 同位 素 分 馏 效应 不 大 ， 一般 在 3% 
一 4% 的 范围 内 ， 但 随 着 煤化 作用 的 加 强 ， 抽 提 物 族 组 分 碳 同 位 素 变 轻 ， 一 般 差 值 大 于 
6%。 

5) 在 不 同 煤田 中 的 同一 煤 种 的 抽 提 物 ， 其 碳 同位 素 分 饮 效 应 可 以 很 大 ， 在 5% 左 右 ， 
甚至 有 的 可 达 8% ， 可 能 与 成 煤 物 质 和 成 煤 环 境 密切 相关 。 

对 低 阶 煤 和 碳 质 泥岩 热 模拟 实验 的 各 种 产物 研究 表明 : 热 解 气 中 甲烷 随 实验 温度 增高 
( 煤 的 Ro 值 增 大 ) ， 甲 烧 的 e 3C 值 由 重 变 轻 ， 再 由 轻 变 重 。 甲 烷 碳 同位 素 最 轻 的 区 间 与 
液态 烃 及 重 烃 产 出 高 峰 段 基本 一 致 ， 二 氧化 碳 的 8 SC 值 与 甲烷 的 O C 值 负 相 关 。 热 解 
气 甲烷 的 SEC 与 成 熟 度 之 间 的 关系 为 

6 BC = 14.1254 lgRo — 32.8 (13 — 7) 

煤 的 干 酷 根 6 PCA, 一 般 与 抽 提 物 握 仿 沥青 AW 6 °C HIE, myth 0.5% ~1.5%, 

而 与 热 模 拟 煤 残渣 的 6 “C 极 为 相似 。 
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硫 的 原子 序数 为 16， 相 对 原子 量 为 32.06， 在 自然 界 以 四 个 同位 素 的 形式 存在 ， 分 别 
是 2S、2S、”S、S， 它 们 的 相对 丰 度 依次 为 94.941% 0.769%., 4.273%., 0.012%, 
绝 大 部 分 贱 金 属 与 贵金属 矿 为 硫化 物 ， 它 们 形成 于 各 种 条 件 、 各 种 环境 中 ， 硫 同位 素 研 究 
在 杜 别 这 些 矿 床 的 成 因 中 是 非常 有 用 的 。 硫 同位 素 组 成 非常 复杂 ， 这 种 复杂 性 部 分 是 因为 
院 在 地 球 中 通常 存在 自然 硫 与 +16、+4、-1、-=-2 四 种 价 态 。 每 种 价 态 形成 大 量 的 化 合 
物 ， 在 这 些 不 同 价 态 的 化 合 物 间 发 生 同 位 素 分 馏 。 生 物 学 过 程 中 硫 是 重要 的 ， 并 且 由 生物 
参与 的 氧化 与 还 原 的 硫 同位 素 分 馏 常常 不 同 于 非 生物 反应 中 的 分 馏 。 


第 一 所 ”天然 物质 的 硫 同 位 素 组 成 


地 球 上 有 两 个 重要 且 硫 同位 素 组 成 均一 的 硫 源 : a, H 6 MS 平均 为 0， 主 要 以 还 
原形 式 存在 ; 海水 ， 其 现代 SS 平均 为 +20%， 以 SO 和 的 形式 存在 。 大 陆地 壳 的 沉积 、 
变质 与 火成岩 中 的 硫 其 6 4S 可 能 大 于 或 小 于 上 述 两 源 的 值 。 

一 、 上 地 由 岩 与 陨石 的 硫 同位 素 组 成 

辫 武 岩 的 硫 同 位 紊 测定 相当 少 ， 部 分 是 因为 除了 喷发 于 海平 面 以 下 1 km 深 的 玄武 
知 ， 其 他 的 在 脱 气 过 程 中 硫 被 丢失 。 地 蛋 中 ， 硫 可 能 主要 以 硫化 物 的 形式 存在 ; 但 是 ,在 
辫 武 岩 中 ， 其 环境 更 为 氧化 ， 其 中 一 些 以 SO, 或 硫酸 盐 的 形式 存在 o 了 平衡 分 饮 作 用 导致 
SO, 比 硫酸 盐 轻 千 分 之 几 。 如 果 HLS 在 脱 气 过 程 中 被 丢失 ， 剩 余 的 硫 将 变 得 更 重 ; 如 果 
SO, 或 SO} 被 入 失 ， 剩 余 的 硫 将 变 得 更 轻 。MORB 中 的 硫 其 8 “Sour fE +: 1.3% ~ 一 1%o 
在 范围 内 ， 多 数值 在 0 一 +1% 的 范围 内 。Sakai 等 (1984) 发 现 MORB 中 的 硫酸 盐 ， 占 其 
总 硫 的 10% 一 20%， 比 硫化 物 重 3.5%o ~9%. HEA Kilauea 的 东 裂 谷 带 中 的 玄武 岩 其 6 MS 
的 分 布 范 围 相 当 罕 ， 为 +0.5%o 一 二 0.8%o。 

Chaussidon 等 (1989) 分 析 了 包 体 与 玄武 贿 中 以 包 庄 体形 式 存 在 的 硫化 物 ， 发 现 $”S 
具 宽 的 变化 范围 (-—5%0~ + 8%). ER KRG. BIA. OA PR Ni 硫化 物 比 橄 
榄 岩 中 的 硫化 物 及 橄榄 岩 矿 物 具 更 可 变 的 e 234S。 他 们 认为 在 硫化 物 液 相 与 溶解 在 硅 酸 盐 
中 熔 体 中 的 硫化 物 间 具 + 3% WPT. TRB AEE e S TE + 1% ~ — 3% < lA] (Kyser, 
1986), BZ, Amd FIO 64S FEO~ +1%o 在 范围 内 ， 它 非常 类 似 于 陨石 (平均 
为 +0.19%o)。 

Chaussidon (1987) 发 现 橄榄 岩 组 合 中 的 金刚 石 (6 PC KAA — 4%) 其 硫化 物 包 
FRAKA +1% SS， 而 榴 辉 岩 质 的 金刚 石 具 更 高 的 、 变 化 范围 大 得 多 的 SS 值 
(十 29%o 一 十 10%o)。Eldridge (1991) 发 现金 刚 石 包 体 中 的 8 *S 与 硫化 物 的 Ni 含量 有 
关 。 高 Ni 硫化 物 包 庄 体 ， 他 们 认为 是 橄榄 岩 组 合 ， 其 86S 在 +4%o 一 一 4%o 之 间 ; 低 Ni 
ALY, HUTT ARR BAS, HO YS 变化 范围 要 大 得 多 (+ 14% ~ - 10%). KH 
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榴 和 辉 闫 的 金刚 石 来 源 于 消减 的 洋 元 物质 是 一 致 的 。 

所 有 陨石 中 都 含有 硫 ， 在 某 些 无 球 粒 陨石 中 ， 总 硫 很 少 ， 为 痕迹 。 球 粒 陨石 中 硫 的 平 
均 含 量 近 2.1% ， 碳 质 球 粒 陨石 中 的 硫 含 量 最 高 ， 达 6.6%。 各 类 陨石 具有 均一 的 硫 同 位 
素 组 成 ， 其 6 34S 的 变化 范围 一 般 不 超过 1%， 特 别 是 铁 陨石 中 的 陨 硫 铁 ， 硫 同位 素 组 成 
的 变化 最 小 ， 为 0 一 0.6‰o。 说 明 核 合成 后 ， 太 阳 系 物质 的 气体 与 尘埃 发 生 了 均一 化 作用 。 
各 种 硫化 物 $ 34S 值 的 变化 范围 较 大 ， 从 +2.5%e ( 球 粒 陨石 中 的 CaS) 2-5.6% (JERR 
粒 陨 石 中 的 CaS) ， 一 般 是 陨 硫 铁 (FeS) 的 6 4S 值 高 于 元 素 硫 与 硫酸 盐 的 。 各 种 陨石 中 
的 总 硫 都 具有 非常 均一 的 硫 同 位 素 组 成 ， 变 化 于 一 0.7%% 一 十 0.7 之 间 。 由 于 陨石 中 含 硫 
矿物 硫 同位 素 组 成 的 变化 规律 与 地 过 中 的 不 同 ， 说 明 陨 石 中 的 硫化 物 和 元 素 硫 不 是 由 硫酸 
盐 的 化 学 作用 与 细菌 还 原作 用 形成 ， 可 能 一 定量 的 硫酸 盐 是 由 硫化 物 和 元 素 硫 的 局 部 氧化 
形成 的 。 因 此 ， 上 陨石 硫化 物 中 同位 素 的 变化 一 般 是 由 原始 星云 形成 早期 阶段 的 化 学 与 物理 
作用 引起 的 。 月 岩 的 硫 含量 为 0.05% 一 0.23% ， 硫 含量 与 8$ 关 SS 值 之 间 呈 负 相 关 关 系 ， 含 
硫 达 0.23% 的 细 粒 玄武 岩 ， 其 SS 值 接近 陨石 硫 ， 含 硫 不 超过 0.08% HABER 
34S 值 可 达 近 + 10%o。 月 球 样 品 中 硫 同 位 素 的 变化 可 能 与 岩石 在 真空 中 的 熔融 作用 有 关 ， 
因为 现 已 查 明月 壤 表 土 中 限 硫 铁 颗 粒 的 内 部 比 表 面 富 集 ¥S。6 “S 值 平 均 为 0， 月 壤 的 
6 ”4S 值 平均 为 + 5%o ~ + 10%0 0 

二 、 地 壳 岩 石 的 硫 同 位 素 组 成 

在 年 龄 和 地 质 条 件 上 各 不 相间 的 基 性 岩 与 超 基 性 岩 ， 其 硫 同 位 素 组 成 都 与 陨石 接近 ， 
从 而 说 明 壳 下 物质 的 硫 同 位 素 组 成 是 均一 的 5 某 些 岩石 不 同 于 陨石 的 组 成 可 能 与 岩浆 分 异 
过 程 中 的 同位 素 分 馏 及 岩浆 上 升 过 程 或 结晶 过 程 中 地 党 物质 的 混 染 有 关 。 

酸性 侵入 岩 的 硫 同 位 素 组 成 变化 较 大 ，5 SEA - 13.4% ~ + 26.7%. TERA TUL 
PRS MARA RAW S|. MPAA ERE MAA Es OS 值 异常 高 


HAE Be 2 ETA a RE FE EN). SEV a eS TB Bk 2 YE RI EA 
常 与 金属 矿床 共生 。 


伟 品 岩 的 硫 同位 素 组 成 与 陨石 的 相差 很 大 ， 其 中 硫化 物 的 硫 同位 素 组 成 变化 范围 很 
大 ， 为 -13.4%o 一 +7.0%o。 

中 酸性 火山 岩 的 硫 同 位 素 分 布 范围 与 酸性 侵入 岩 并 不 存在 明显 的 差别 。 一 些 凝 灰 郑 、 
流 纹 岩 高 的 $ 34S 值 可 能 是 由 于 水 下 喷 溢 时 岩浆 从 海水 硫酸 盐 获 得 了 重 硫 ; 一 些 重 硫 亏 损 
的 熔岩 流 可 能 是 近 地 表 处 岩浆 喷发 时 发 生 了 HS 与 SO, 之 间 的 交换 反应 。 

实验 表明 在 温度 高 于 100C 下 ,硫化 氧 中 34S 的 含量 比 黄 铁 矿 和 磁 黄 铁 矿 的 略 高 ， 说 
明 硫 化 物 在 高 温 下 部 分 分 解 时 ， 从 中 分 离 出 的 硫 总 是 富 集 ”*S 的 (可 达 4%o)， 而 与 硫化 所 
是 气相 还 是 液 相 无 关 。 同 时 ， 由 变质 溶液 形成 的 硫化 物 其 硫 同 位 素 组 成 不 仅 取决 于 此 变质 
溶液 总 硫 的 同位 素 组 成 ， 而 且 也 与 溶液 的 氧化 还 原 条 件 有 关 。 如 果 变 质 溶液 中 的 硫 主 要 以 
硫化 氢 的 形式 存在 ， 由 此 变质 溶液 形成 的 硫化 物 其 硫 同位 素 组 成 与 总 硫 的 不 会 存在 明显 老 
别 ( 仅 高 2% 一 3%o); 当 溶 液 中 的 大 部 分 硫 为 氧化 型 化 合 物 时 ， 再 沉积 的 硫化 物 其 "S 可 
能 比 原始 分 解 的 硫 还 要 低 。 区 域 变 质 作用 过 程 中 由 绿 片 宕 到 麻 粒 岩 及 深 熔 花岗岩 ， 宕 石 总 
硫 含量 随 变 质 程 度 的 加 深 而 减少 ( 格 里 年 科 等 ，1980)。 变 质 岩 中 硫化 物 的 86 “S 值 在 - 
4%o 一 9%o 之 间 变 化 ， 其 中 变质 岩 的 6S 值 平均 为 2%o。 

大 洋 壳 在 硫 同 位 素 组 成 上 接近 于 陨石 值 ， 其 差别 仅 在 于 大 洋 壳 略 富 集 “S (6S= 
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+I.6%o)， 其 中 沉积 层 的 总 硫 含 量 占 全 部 大 洋 壳 的 4.4% (质量 加 权 平 均 )、6 MS 平均 为 
+7.7%。 大 陆 索 与 次 大 陆 壳 的 *S 含量 更 高 (6 S= +2.3%o)， 其 中 沉积 层 的 总 硫 含量 
占 全 部 大 陆 与 次 大 陆 的 近 30% (质量 加 权 平 均 )、6G”S 平均 为 +2.6%。 蒸 发 岩 (OB) 
HJ OS 值 在 10% ~ 30% IA. ERY 8 4S 为 -30%o 一 40%。 其 他 沉积 岩 的 6 4S 值 是 可 
变 的 。 

煤 中 有 机 硫 的 OS 值 在 3% 一 24‰ 的 范围 内 变化 ; 石油 的 86S 为 一 10%o 一 35%o。 

火山 喷气 中 ES 的 9”S 为 -20%o 一 0， 自 然 硫 、 有 机 硫 的 6 4S HO~10%, SO 的 
SS 在 10%o 一 25%o 之 间 。 

FRR OMS 值 是 可 变 的 ， 四 川 倪 地 天 然 气 中 HS 的 8 4S 变化 于 9.6%o ~ 23.6% 0% 
lA) 〈 陈 文正 ，1997)。 

三 、 水 的 硫 同 位 素 组 成 

硫 在 大 气 中 以 SOT. SO, 和 HoS 的 形式 存在 ， 二 氧化 硫 和 硫化 氢 会 很 快 氧化 成 硫酸 
th, SO? ” 随 着 降雨 、 降 雪 到 地 表 ， 其 中 的 浓度 达 1 一 10mg/L。 大 气 中 的 硫 主 要 来 自 蒸发 
到 空气 中 的 海水 ; 少量 来 自 沼 泽 、 湖 泊 和 土壤 及 海 演 退潮 时 因 海底 暴露 而 进入 大 气 圈 的 生 
物 成 因 硫化 氢 ; 此 外 ， 由 燃烧 煤 和 石油 以 及 熔炼 矿石 所 形成 的 工业 二 氧化 硫 成 为 一 种 硫 
W, KUA (SO, AHS) 及 气 溶胶 也 将 一 定量 的 硫 带 人 到 大 气 中 。 在 瑞典 和 美国 ， 降 水 
中 硫 的 平均 含量 比 目 本 西海 岸 略 高 ， 工 业 区 降水 的 硫 同 位 素 组 成 明显 与 煤 中 的 硫 不 同 ， 而 
与 石油 、 硫 化 物 矿石 的 接近 。 雨 水 中 SOf ”的 硫 同 位 素 组 成 是 可 变 的 ， 俄 罗斯 罗斯 托 夫 地 
区 62 个 十 和 雪 中 硫 酸 盐 的 8 34S 值 平均 为 (FILE) %0 河水 中 溶解 SO? 的 -634S 值 在 
一 20%o 一 20%o 之 间 ， 而 还 原 性 的 3 的 63S 是 可 变 的 ; 海水 中 SO 和 的 OS 较 稳 定 ， 为 
20%o 6 

索 德 等 人 对 泉水 进行 的 硫 同 位 素 研 究 表明 ) .溶解 在 其 中 的 硫酸 盐 的 .89”S 值 与 海水 成 
因 的 硫酸 盐 相 似 ， 为 +20‰o 一 +28%o; 而 其 中 的 HS 则 富 集 *S 同位 素 ，G”S 为 一 22%o 左 
右 , 反映 出 生物 成 因 的 特点 。 后 来 的 研究 发 现 ， 单 一 岩 相 的 层 间 水 中 无 论 是 硫酸 盐 
(6 34S 为 -5%o 一 +41%o) 还 是 硫化 氧 其 硫 (5 MS 为 一 32%o 一 二 21%o) 同位 素 组 成 均 具 大 
的 变化 ， 地 下 水 中 硫酸 盐 和 硫化 物 的 6“S 变化 很 大 ， 这 取决 于 地 层 中 蒸发 岩 的 存在 ， 硫 
酸 盐 还 原作 用 的 强度 及 地 表 水 的 渗流 状况 ( 格 里 年 科 等 ，1980)。 

四 、 生 物 的 硫 同 位 素 组 成 

硫酸 盐 硫 被 微生物 、 细 菌 和 海 铬 同化 的 作用 是 水 体 中 硫 循 环 的 第 一 个 阶段 ， 硫 酸 盐 游 
液 中 发 育 的 有 机 体 一 一 异 养 菌 、 酵 母 菌 及 海藻 的 总 硫 略 富 集 “S。 海 藻 与 有 机 体 的 大 部 分 
硫 为 不 能 烧 尽 的 残 酒 硫 ， 也 就 是 它们 在 有 机 体 中 以 游离 硫酸 盐 的 形式 或 有 机 化 合 物 的 硫酸 
盐 类 形式 存在 。 淡 水 生物 的 硫 同 位 素 组 成 随 淡水 中 SO 和 的 SS 值 而 定 ; 海洋 生物 的 
6 “STE 13%o 一 20%o 之 间 变 化 。 细 菌 活 动 中 可 造成 硫 同 位 素 最 强 的 分 饱 ， 硫 酸 盐 还 原 细 于 
对 自然 界 所 发 生 的 同位 素 分 饮 起 主要 作用 ， 且 这 种 作用 是 单 阶段 完成 的 ， 在 河口 湾 及 沿海 
岸 的 沉积 物 中 ， 当 硫化 氢 强 烈 形 成 时 ， 与 海水 硫酸 盐 相 比 ， 它 的 “S AT ESE 40% (〈 格 里 年 
科 等 ，1980 ) 。 

五 、 大 气 硫 同位 素 组 成 

KAF SOF” 的 5S 平均 为 +20%， 其 中 的 HS 与 SO, 的 硫 同 位 素 组 成 是 可 变 的 ， 
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与 其 来 源 及 地 域 有 关 。 
第 二 节 硫 同 位 素 地 层 学 


硫 同 位 亲 地 层 学 就 是 利用 海 相 硫 酸 盐 岩 硫 同 位 素 组 成 随地 质 时 代 的 变化 ， 进 行 地 层 的 
划分 与 对 比 、 确 定 地 层 的 相对 地 质 年 代 。 现 代 海 相 蒸发 岩 与 海水 中 的 硫酸 盐 在 硫 同 位 素 组 
成 上 很 相近 ， 有 些 样品 的 SS 数值 比 海水 硫酸 盐 稍 富 集 ”*S。 因 为 石 襄 与 沉淀 它 的 溶液 之 
间 的 硫 同 位 素 分 馏 很 小 ， 在 海水 温度 条 件 下 仅 为 (1.65+0.12)%, FUAR 8 S E 
近似 于 海水 SO; W Oo MSH, Ak, WAH Rea, RIP 
的 SS 值 代 表 这 些 蒸发 肉 形 成 海洋 硫酸 盐 的 硫 同 位 素 组 成 ， 进 而 追 索 地 质 历史 时 期 古 海 
洋 的 硫 同 位 素 组 成 的 演化 。 

A 1959 年 Ault 和 Kulp 发 表 第 一 批 海 相 硫酸 盐 岩 的 0 
硫 同 位 素数 据 以 来 ， 众 多 学 者 先后 从 世界 各 地 采集 了 不 
同时 代 的 海 相 蒸发 岩 标 本 进行 硫 同位 素 人 研究 ， 积 累 了 数 me 
LAF ATH, SR ee EE Oe BL Sat tll T — A oe RE a 








相 硫酸 盐 类 岩石 的 硫 同 位 素 组 成 演化 曲线 (图 14-1)。 如 。 
图 所 示 ， 迄 今 发 表 的 前 寒 武 纪 海 相 石膏 的 OMS 数据 不 È oo 
多 ， 一 般 认 为 晚 前 寒 武 纪 海 相 石 襄 的 6 S 值 即 为 16%o 站 


一 18%o。 进 入 显 生 宙 之 后 ARTF SAARA 400 
至 30%o 左 右 ; 然后 逐渐 减 小 ， 到 主人 车 纪 晚 期 达到 最 小 ， 
410%; =@ RH, 8S 34S 再 次 大 幅度 增长 ， 达 到 200 
28%o 左 右 ; 然后 ， 又 逐渐 减 小 到 第 三 纪 达 到 20% ALA , 


与 现代 海洋 硫酸 盐 的 硫 同位 素 组 成 几乎 无 差别 -这 条 海 。 ”1 o 0 
HERE 6 34S 演化 曲线 ， 得 以 利用 地 层 中 所 含 海 相 硫酸 55% 


盐 的 硫 同 位 素 组 成 来 确定 地 层 的 相对 地 质 时 代 和 进行 地 图 141 Bo Eh 
层 的 划分 和 对 比 ， 并 在 一 定 程 度 上 反映 十 海洋 硫 同 位 素 同位 素 组 成 演化 曲线 
组 成 的 演化 趋势 。 ( 据 宜昌 地 质 所 内 部 讲义 ，2003) 

这 种 方法 并 不 适用 于 所 有 情况 ， 但 对 泥 盆 系 、 寒 武 系 、 二 生 系 、 三 破 系 等 这 些 合 盐 邱 
系 可 以 取得 较 好 效果 。 如 在 四 川 渠县 和 峨眉 掏 露 的 上 三 车 统 雷 口 坡 组 地 层 中 ， 备 口 坡 组 下 
部 雷 一 段 的 6 MS 值 为 25%o 一 32%o。， 多 数 数据 为 27%o 一 29%。， 平 均值 为 28%。， 与 下 伏 的 
下 三 等 统 嘉陵 江 组 上 段 嘉 三 段 、 嘉 四 段 接近 ; 而 雷 口 坡 组 上 部 雷 三 段 和 雷 四 段 的 86S 值 
为 15%o 一 23%o， 多 数 数据 为 16%o 一 17%o。， 平 均值 为 17.6%o。 雷 口 坡 组 这 两 组 地 层 具 有 和 截 
然 不 同 的 6 3S 值 ， 极 易 区 分 。 在 四 川 盆地 三 释 系 广泛 分 布 ， 硫 同位 素 组 成 特征 是 识别 地 
质 时 代 的 可 靠 标志 。 不 仅 如 此 ， 在 更 大 的 范围 内 也 可 对 比 ， 如 江苏 、 安 徽 的 周 冲 村 组 中 的 
THO BW 6 4S 值 也 在 28%o 左 右 ， 据 此 推断 周 冲 村 组 应 和 嘉陵 江 组 上 部 及 和 雷 口 坡 组 下 部 
地 层 相 当 。 这 一 结论 与 古生物 地 层 学 研究 结果 相 行 ( 陈 锦 石 ，1997)。 

这 些 说 明 ， 显 生 和 宙 同 一 时 代 海 水 硫酸 盐 同 位 素 成 分 具有 全 球 均 一 性 的 特点 。 正 常 条 件 
下 ， 海 洋 中 硫 的 输入 量 和 输出 量 之 间 达 到 了 某 种 平衡 ， 同 时 输入 硫 的 同位 素 成 分 与 输出 硫 
的 同位 素 成 分 相当 。 硫 输入 海洋 的 主要 途径 是 河流 携带 大 陆地 壳 硫 流入 海洋 和 海底 火山 吸 
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发 作用 。 硫 从 海洋 中 输出 主要 是 通过 形成 硫化 物 沉淀 、 蒸 发 宕 形成 及 蒸发 作用 。 海 洋 
4“S 值 的 变化 意味 着 这 种 平衡 遭 到 破坏 。 海 洋 中 硫 细菌 还 原 速率 的 变化 可 以 导致 AS {EL 
发 生 影 响 。 从 宕 武 纪 到 二 登 纪 ， 海 水 中 总 硫 量 增加 了 两 倍 ， 而 从 二 多 纪 发 展 到 现在 ， 硫 的 
总 含量 减少 了 30%， 这 可 能 与 二 骚 纪 发 生 的 强烈 火山 活动 带 人 了 大 量 富 含 *S 的 火山 硫 有 
Ko 





第 三 节 硫 同 位 素 现 代 环 境地 球 化 学 


进入 到 大 气 中 的 硫 最 终 浴 解 在 水 滴 中 ， 通 过 降雨 、 雪 又 将 这 些 硫 带 回 到 海洋 中 ， 一 部 
分 降落 在 陆地 上 通过 地 下 水 与 地 表 水 的 活动 最 终 流 和 海洋， 陆地 植物 的 直接 吸收 也 能 从 大 
气 与 水 体 中 转移 出 一 部 分 硫 并 将 它 转 化 成 对 生物 有 用 的 形式 。 除 了 大 气 运 动 的 硫 以 外 ， 硫 
也 可 以 硫酸 的 形式 通过 岩石 圈 进 行 运动 而 合并 到 海底 沉积 岩 中 ; 当 硫 酸 盐 岩 被 风化 时 ， 将 
SO,” 释放 到 陆地 生物 圈 中 ， 但 这 一 部 分 的 循环 是 很 慢 的 ， 每 年 增加 到 整个 陆地 中 获得 的 
量 约 为 陆地 总 获得 量 的 8% 。 

一 、 煤 的 硫 同 位 素 组 成 与 燃烧 过 程 

燃烧 实验 研究 表明 释放 出 的 SO, 气体 的 硫 同 位 素 组 成 相对 富 集 ~“S， 而 燃 煤 的 余 炬 
(炉渣) 中 的 硫 与 原煤 的 86S 值 比 较 接 近 。 相 对 于 煤 和 烟 气 SO,， 在 燃 煤 过 程 中 排出 的 烟 
洁 颗 粒 物 明显 富 集 MS。 如 煤 的 634S 为 -6.39%。， 颗 粒 物 的 83S 可 达 一 2.15%o。 燃 煤 过 
程 中 硫 同 位 素 分 饮 规 律 可 根据 煤 的 硫 同 位 素 组 成 预测 释放 产物 的 硫 同 位 素 组 成 的 演化 方 
Ih], EF SO, 气体 和 颗粒 物 在 大 气 环 境 中 的 济 留 时 间 、 传 输 距 离 和 所 参与 的 物理 、 化 学 
和 生物 作用 不 同 ， 将 以 不 同 的 方式 和 贡献 对 地 球 环 境 质量 产生 影响 。 不 同 物质 的 硫 同位 素 
标记 可 跟踪 它们 的 运动 、 识 别 它们 的 影 啊 。 

对 中 国 15 省 区 统 配 煤矿 和 一 些 重要 煤矿 煤 样 的 研究 表明 : 长 江 以 北 地 区 煤 的 平均 含 
硫 量 为 0.77% ， 煤 中 总 硫 的 SYS 值 平均 为 +3.86%; 长 江 以 南 地 区 煤 的 平均 含 硫 量 约 为 
1.71%，G”S 值 平均 为 -=3.2%o。 这 说 明 ， 中 国 北方 煤 以 相对 重 硫 与 含 硫 量 低 为 特征 ， 南 
方 煤 的 硫 相 对 较 轻 并 具 高 硫 含量 (中 国 科 学 院 地 球 化 学 研究 所 ，1998 )。 

二 、 水 体 硫 同位 素 地 球 化 学 

长 江 与 黄河 干流 可 溶性 SOf -的 浓度 及 甚 硫 同 位 素 组 成 如 图 14-2、14-3 所 示 。 由 图 
14-2 说 明 ， 从 上 游 至 下 游 黄河 水 SOf -浓度 变化 范围 大 ， 从 7.5 mg/L 2) 108 mg/L, 平均 
为 81.0 mg/L; SOf” 的 63S 值 的 变动 范围 也 相当 显著 ,但 均 在 正 值 范 围 内 ， 为 +3.57%o 
一 +11.1%o， 平 均值 为 +8.44%o; 黄河 水 中 SOG” AY oS (AG SOF” 浓度 间 几 平成 线性 关 
系 。 而 长 江水 SOi” 的 浓度 变化 范围 较 小 ， 为 16.7 一 28.4 mg/L, 平均 为 20.5 mg/L; 
SOFT WY 6 ”4S 值 变动 于 一 3.47%o 一 十 5.94%o 之 间 ， 平 均值 为 +2.25%o; 长 江水 中 SO 的 
6 ”4S 值 与 SO ”浓度 之 间 没 有 明显 的 相关 性 。 

与 氨 界 一 些 主要 大 河 的 6 MS 值 比较 ,黄河 可 能 属于 全 球 具 有 平均 最 高 的 8S 值 的 
大 河 ， 而 长 江 则 属于 具有 最 低 的 6 “S 值 的 大 江 。 由 此 揭示 由 西向 东 流 经 中 国 大 陆 中 部 一 
南 一 北 的 两 条 大 河 , 在 SOf KEM e*s 这 两 个 指标 上 ， 具 有 明显 的 地 球 化 学 分 异 : 黄 
河水 以 富 集 重 硫 同 位 素 为 特征 ， 具 有 很 高 的 SOf ”浓度 ; 长 江水 以 富 集 轻 硫 同位 素 为 特 
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图 14-3 ”黄河 水 SOP” 浓度 、 硫 同位 素 组 成 与 
图 14-2 ”黄河 与 长 江水 体 硫 同位 素 组 成 含 沙 量 的 沿 程 变化 
( 据 洪 业 汤 等 ，1994 ) ( 据 洪 业 汤 等 ，1994) 


征 ，SOf ”浓度 较 低 。 

黄河 具有 范围 较 宽 且 较 重 的 硫 和 高 的 SO ”浓度 ， 除 应 考虑 黄河 流域 近 十 年 来 长 期 处 
于 干旱 状态 外 更 主要 的 是 表明 黄河 有 特殊 的 成 因 环境 和 硫 的 来 源 。 图 14-3 显示 了 黄河 
干流 水 体 S 的 63S 值 、SO3” 浓度 和 含 沙 量 的 沿 程 变化 情况 。 由 图 14-3 可 见 ， 随 着 
环境 条 件 的 改变 ， 他 们 出 现 不 同 的 变化 : 大 致 在 龙 羊 峡 以 上 的 黄河 上 游 河 段 ， 黄 河 穿行 于 
海拔 3000 一 4000 m 的 青藏 高 原 东 北 缘 高 山 草 和 旬 、 高 寒 草 原 地 区 ,沿途 两 岸 多 湖沼 、 沼 渗 
和 草滩 ， 地 面 植 被 覆盖 好 ， 黄 河 含 沙 量 小 。 玛 曲 、 循 化 河 段 采 样 测定 表明 ， 平均 SO4” 浓 
度 为 12.8 mg/L, 8 4S 平 均值 为 8558%%， DN ECA SOR) 浓度 最 供 、8 MSR RD K 
段 ， 但 仍 比 长 江 及 世界 其 他 大 河 的 86S 值 偏 大 。 它 可 能 反映 黄河 上 游 地 区 由 于 青藏 高 原 
隆起 ,气候 逐 渐 干燥 ， 原 来 广泛 分 布 的 古 湖 泊 经 历 了 莹 发 量 加 大 、 盐 分 积累 ， 形 成 的 盐 淹 
蒸发 崇 成 为 上 游 黄河 SO?- 离子 的 主要 来 源 。 从 龙 羊 峡 以 下 至 三 门 峡 ， 进 入 黄河 中 游 地 
区 ， 黄 河水 的 SO?” 浓度 和 6 34S 值 均 发 生 显 著 地 增高 增 重 。 这 一 增高 增 重 是 渐进 、 累 加 
的 过 程 ， 反 映 了 区 域内 不 同 成 因 环境 和 硫 来 源 对 黄河 的 综合 影响 。 黄 河 在 循 化 以 下 进入 黄 
ASK, KH SOR” 浓度 和 6 MS 值 出 现 第 一 次 明显 的 增高 和 增 重 ， 在 靖 远 、 中 卫 和 至 
铜 峡 三 个 点 的 平均 SOR 浓度 和 OMS 值 分 别 达 到 6.7 mg 全 和 +7.11%o; 由 青铜 峡 到 河口 
镇 ， 黄 河沿 额 尔 多 斯 高 原 的 西北 和 北部 边界 流动 ， 并 依次 通过 毛乌素 沙 地 、 马 兰 布 和 沙 演 
和 库 布 齐 沙漠 边缘 流 过 ， 气 候 干 燥 、 河 水 燕 发 量 大 ， 加 上 沙漠 风沙 及 该 段 流域 内 蒸发 石 的 
影响 ， 黄 河水 的 SO- 浓度 和 8 34S 值 进 一 步 增高 增 重 ， 如 秦 口 和 河口 镇 两 断面 的 平均 
SO? 浓度 和 6 34S 值 分 别 为 93.2 mg/L 和 +8.47%。; HM TT BG A BRU, EA 
黄土 高 原 严重 侵蚀 地 区 ， 随 着 黄河 含 沙 量 的 急剧 增高 ， 黄 土 中 的 可 溶性 硫酸 盐 对 黄河 水 进 
一 步 发 生 影响 ， 黄 河水 的 SO 浓度 和 6 34S 值 在 很 高 很 重 的 基础 上 再 次 增高 增 重 ， 在 天 
PE AS PEAS 100 mg/L A+ 9.13%， 到 了 龙门 和 三 门 峡 更 进一步 分 别 达到 105 
mg/L 和 +11.1%o， 成 为 全 黄河 中 SO 浓度 和 OS 值 最 高 最 重 的 河 段 。 黄 河 出 三 门 峡 以 
后 经 孟津 进入 黄河 下 游 ， 以 后 黄河 干流 被 人 为 地 约束 在 黄河 大 堤 之 间 ， 成 为 一 种 特殊 的 儿 
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沙 沉 积 环境 ， 由 此 黄河 水 继续 保持 中 、 上 游 形 成 的 高 SO4” 重 同位 素 组 成 的 特征 流入 潮 
海 。 有 一 点 值得 注意 ， 三 门 峡 以 下 黄河 水 的 6 MS 值 有 稍 许 逐渐 变 轻 的 趋势 ， 这 种 现象 是 
否 由 于 黄河 泥 沙 在 下 游 的 大 量 沉积 过 程 引起 了 硫 同 位 素 分 馏 作 用 ， 还 有 待 进一步 研究 。 

经 上 上 所 述 ， 由 于 青藏 高 原 大 幅度 隆 升 ， 我 国 西北 地 区 的 气候 发 生 了 日 趋 干燥 的 重大 变 
化 ， 相 继 出 现 了 沙漠 化 、 黄 土 堆积 和 高 含 沙 量 黄河 等 重大 地 质 过 程 。 对 这 类 环境 变化 敏感 
的 硫 元 系 地 球 化 学 循环 ， 向 着 富 集 SOf ”和 重 硫 同 位 素 组 成 的 方向 进行 ， 造 成 黄河 成 为 一 
条 具有 高 SOf ”含量 和 重 硫 同 位 素 的 世界 级 大 河 。 被 秦岭 相隔 的 长 江 与 黄河 形成 显著 的 地 
球 化 学 分 异 ， 长 江 流域 和 黄河 流域 成 为 中 国 两 类 不 同 的 硫 地 球 化 学 系统 。 中 国 大 陆 这 一 基 
本 分 异 格局 ， 在 地 质地 球 化 学 研究 中 必须 给 予 足 够 的 重视 。 

以 两 河流 域 为 代表 的 中 国 北方 和 南方 自然 环境 的 差异 ， 以 及 北方 和 南方 工业 和 民用 煤 
的 硫 售 量 和 硫 同 位 素 有 明显 区 别 ， 直 接 影响 中 国 南 北方 大 气 降水 的 硫 同位 素 组 成 。 表 14- 
1 列 出 中 国 南 、 北 方 大 气 降水 硫酸 根 的 硫 同 位 素 组 成 ， 似 乎 成 一 种 分 异 格局 : 在 长 江 以 南 
WK, HAPA R HERIK, WKAR EES 与 此 对 照 的 是 ， 在 长 江 以 北 地 区 ， 
由 乌鲁木齐 经 北京 往 哈 尔 演 地区， 大 气 降水 的 OS 值 均 为 正 值 ， 相 对 富 集 *S。 这 可 能 是 
由 于 我 国 南 、 北 方 在 生物 、 土 壤 、 地 貌 、 农 作物 、 气 候 等 方面 均 有 较 大 差异 ， 可 能 对 地 表 
环境 中 挥发 性 硫化 物 的 生成 、 释 放 及 硫 同位 素 分 解 过 程 产 生 不 同 影响 ; 另 一 方面 作为 工业 
和 民用 主要 人 燃料， 北方 主要 媒 矿 的 煤 以 较 低 的 含 硫 量 和 较 大 的 6 “S 值 为 特征 ， 而 南方 产 
的 煤 则 以 较 高 的 含 硫 量 和 较 小 的 8 S 值 为 特征 。 考 虑 到 煤炭 是 我 国 的 主要 能 源 ， 南 北方 

















煤 的 硫 同位 素 组 成 特征 及 燃 煤 过 程 中 发 生 的 硫 同位 素 分 解 效应 可 能 是 造成 南 、 北 方 大 气 降 
水 硫 同 位 素 组 成 差异 的 另 一 原因 。 
表 14-1 ”中国 南 、 北 方 大 气 降水 硫 同位 素 组 成 
























后 地 RS 月 份 6 S/%o 

拉 P 7 乌鲁木齐 +7.86 
贯 WE 2 -2.96 北京 三 里 河 2 +6.78 
消 镇 2 一 4.68 北京 八达岭 2 +8.98 
g M 2 -3.83 哈尔滨 2 +5.39 
贵 OE 2 -3.76 潼关 黄河 水 7 +4.88 
威 T 7 -7.06 花园 口 黄河 水 7 +11.0 
TR HI 7 -5.36 洛 口 黄河 水 7 +5.31 
贵阳 南 7 -4.54 利津 黄河 水 7 +9.34 





( 据 中 国 科 学 院 地 球 化 学 研究 所 ，2000) 


作为 地 球 表 面 系统 和 大 气 之 间 物 质 交 换 的 结果 ， 大 和 气 降水 的 硫 同 位 素 组 成 还 表现 出 季 
节 性 的 波动 规律 。 图 14-4 是 在 贵阳 地 区 从 1987 年 1 月 至 1989 年 12 月 三 年 间 连 续 采 集 
150 个 较 大 体积 雨 样 的 硫 同 位 素 组 成 的 测定 结果 。 

降雨 的 两 个 重要 特征 : 第 一 ， 在 全 年 所 有 各 次 降水 中 ， 雨 水 的 OMS 值 均 为 负 值 ， 全 
年 降水 均 以 富 集 轻 硫 同位 素 为 特征 ; 另 一 个 重要 特征 是 雨水 的 86 4S 呈现 规律 的 波动 性 或 
连续 的 季节 性 变化 。 由 每 年 1 月 或 2 月 时 的 634S 值 的 最 大 值 逐 渐 减 少 , 在 7 月 、8 月 时 
达到 最 小 什 ， 然 后 又 逐渐 增 大 。 从 季节 上 看 每 年 冬 春 两 季 ， 即 大 约 10 月 至 4 月 期 间 ， 雨 
水 的 6 MS 值 较 大 ， 连 续 三 年 冬 春季 雨水 6 34S 值 的 平均 值 分 别 为 一 3.08%o。， 一 2.49%o 和 
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图 14-4 贵阳 地 区 雨水 的 硫 同位 素 组 成 
( 据 洪 业 汤 等 ，1994) 





-5.10%， 最 大 值 一 般 出 现在 1 月 或 2 月 ; 在 夏秋 季 ， 即 5 月 至 10 月 期 间 ， 雨 水 平均 
HS 34S 值 较 小 ， 连 续 三 年 夏秋 季 雨 水 OMS 值 的 平均 值 分 别 为 一 5.78%。、 一 6.70%o、 
-8.08%。， 最 小 值 通常 出 现在 7 月 或 8 月。 冬季 雨水 OMS 值 平均 较 夏 秋季 的 大 3.3%o 
(中 国 科学 院 地 球 化 学 研究 所 ，1998)。 

类 似 的 波动 现象 ， 在 乌江 、 贵 是 和 请 镇 
等 农村 地 区 雨水 中 也 可 见 到 。 可 以 认为 在 贵 “he 
阳 及 其 附近 地 区 全 年 降水 均 以 富 集 轻 硫 同位 
素 为 特征 的 背景 条 件 下 ， 夏 秋季 雨水 较 之 冬 > 
春季 雨水 更 加 富 集 轻 硫 同 位 素 , 而 每 年 7 月 ““ 
或 8 月 是 全 年 最 富 集 轻 硫 同 位 素 的 季 广 。 十 
水 的 83S 值 季节 性 波动 现象 ， 在 加 拿 大 大 
湖区 也 被 发 现 。 由 图 14-5 可 见 在 加 拿 大 大 湖 10,12, Sl ns4s6 
区 的 城区 、 乡 村 和 边远 地 区 ， 雨 水 也 是 夏秋 ohh on LA Bs 
季 相 对 冬 春季 富 集 轻 硫 同位 素 ， 每 年 7 月 或 ”图 14-5 加 拿 大 大 湖区 雨水 硫 同位 素 组 成 
8 月 也 是 两 水 最 富 集 轻 硫 同 位 素 的 季节 。 但 ( 据 中 国 科学 院 地 球 化 学 研究 所 ，2000) 
显著 不 同 的 是 ， 大 湖区 雨水 的 8”S 值 均 为 
正 值 ， 雨 水 硫 同 位 素 组 成 的 季节 性 波动 是 在 全 年 降水 均 以 富 集 重 硫 同位 素 的 育 景 下 发生， 
与 贵阳 及 邻近 地 区 的 背景 条 件 正 好 相反 。 贵 阳 地 区 和 大 湖区 雨水 6 S 季节 性 波动 的 共同 
规律 提示 :除了 局 部 地 区 性 因素 之 外 ， 还 存在 有 某 种 全 球 性 共同 因素 ， 导 致 大 气 降水 的 硫 
同位 素 组 成 形成 相似 的 波动 规律 。 

这 种 全 球 性 因素 很 可 能 是 硫 的 天 然 生物 源 ， 在 地 表 还 原 条 件 下 ， 硫 酸 被 微生物 作用 发 
后 的 硫 同 位 素 分 馏 ， 导 致 生物 成 因 硫化 合 物 富 集 轻 硫 同位 素 。 地 表 各 种 还 原 性 环境 ， 如 海 
洋 沉 淀 物 、 湖 泊 沉 淀 物 、 沼 泽 湿地 等 都 是 挥发 性 硫化 物 的 天 然 释 放 源 ， 近 年 来 研究 发 现 水 
稻田 也 是 甲烷 和 挥发 性 硫化 物 的 生成 、 转 化 和 释放 的 良好 环境 。 我 国 西南 地 区 水 稻 生 长 期 
大 体 上 从 5 月 到 10 月 ， 与 该 地 区 大 气 降 水 特别 富 集 轻 硫 同位 素 在 时 间 上 正好 一 致 。 

因此 ， 大 气 圈 下 层 的 硫 主要 取决 于 地 - 气 系 统 中 硫 的 交换 ， 地 面 上 的 生态 活动 特别 是 
人 类 的 生产 、 生 活活 动 在 很 大 程度 上 影响 着 它 的 含量 及 同位 素 组 成 (中国 科 学 院 地 球 化 学 
研究 所 ，1998) 。 
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第 四 节 硫 同 位 素 矿床 地 球 化 学 


钢 、 锁 、 余 、 来 、 银 、 旬 等 许多 金属 矿石 矿物 均 以 硫化 物 的 形式 出 现 ， 其 他 的 一 些 金 
属 矿床 中 也 有 含量 不 等 的 硫化 物 ， 所 以 硫 同 位 素 地 球 化 学 在 研究 成 矿物 质 来 源 、 成 矿 模式 
等 方面 起 着 其 他 同位 素 不 可 替代 的 作用 。 

一 、 低 温 硫 化 物 矿床 

在 生菜 温度 下 ， 反 应 一 般 迅 速 发 生 ， 并 且 多 数 系统 看 起 来 接近 平衡 。 然 而 ， 在 200C 
以 下 ， 即 使 是 在 地 质 时 间 的 扩 度 上 ， 硫 同位 素平 衡 也 是 缓慢 的 ， 因 此 很 少 达 到 平衡 ， 动 力 
学 因素 占 主导 地 位 。 两 硫化 物 间 或 两 硫酸 盐 间 的 同位 素平 衡 比 硫化 物 与 硫酸 盐 间 的 平衡 更 
多 于 达到 。 已 证 明 硫酸 盐 -硫化 物 反应 速率 取决 于 pH (pH 值 低 时 反应 更 迅速 )。 另 外 ， 
当中 间 价 态 的 硫 存 在 时 平衡 要 快 得 多 。 推 测 这 是 因为 相 邻 价 态 间 的 反应 〈 如 硫酸 与 亚 硫 酸 
HD 迅速 ， 但 价 态 相差 较 大 时 〈 如 硫酸 盐 与 硫化 物 间 ) 反应 速率 要 慢 得 多 。 
密西西比 河谷 型 矿床 提供 了 怎样 用 硫 





Shor 人 从 pineon | 同位 素来 了 解 矿 床 成 因 的 实例 。 这 些 矿床 
Sa ns 是 在 相当 低 的 温度 条 件 下 形成 的 碳酸 盐 岩 
中 的 铅 与 锌 的 硫化 物 。 图 14-6 说 明了 一 些 

Sardina 硫 同 位 素 的 实际 比值 。 它 们 可 细 分 为 富 Zn 
enn el 与 富 Pb 的 两 类 。 富 Pb 的 与 多 数 富 Zn 矿床 
人 he 形成 于 70~1207C 之 间 ， 而 一 些 富 Zn 矿床 ， 


如 上 密西西比 河谷 的 那些 形成 温度 高 达 
一 一 一 2007 O, (尽管 多 数 形成 于 -90 二 150 记 之 间 。 


ZA 
A 











密苏里 北 Hansonburg 的 一 般 模 式 。 多 数 情 帝 下 ,金属 和 硫 看 起 

A. 来 起 源 于 较 远 的 沉积 单元 ， 也 许 特别 是 来 

-20 0 +20 +40 APG). BEAK RIA ZR Rae. FEILER 
eae 地 区 ， 多 数 这 类 矿床 看 起 来 形成 于 晚 古 生 

图 14-6 “一些 密西西比 河谷 型 铅 - 锌 代 阿 巴 拉 契 亚 -Ouchita-Marathon 造山 运动 

矿 的 硫 同 位 素 组 成 期 间或 该 运动 后 不 入。 矿物 沉 省 的 直接 原 

( 据 White, 2000) 因 在 不 同 地 方 可 能 不 同 。 氧 和 氢 同 位 素数 


据 表 明 热 商 水 流体 与 较 冷 低 盐 度 地 下 水 的 混合 在 一 些 情况 下 可 能 是 沉淀 的 直接 原因 。 在 其 
他 情况 下 ， 如 Pine-Point， 流 体 中 硫酸 盐 的 还 原 可 能 导致 沉 演 (Ohmoto，1986)。 硫 化 物 
在 矿床 沉淀 前 不 久 局 部 处 于 同位 素 不 平衡 。 另 外 ， 不 同 含水 层 中 分 别 含 硫 与 含 金 属 流体 的 
混合 可 能 也 是 其 沉淀 的 原因 。 

硫 同位 素数 据 表 明 有 大 量 可 能 的 硫 源 。 在 许多 情况 下 ， 硫 明显 来 源 于 蒸发 者 中 的 硫酸 
ik; 在 其 他 情况 下 ， 硫 来 源 于 由 海水 蒸发 浓缩 产生 的 亡 水 。 在 许多 情况 下 ， 硫 酸 盐 在 高 温 
下 与 有 机 质 反应 而 还 原 ( 热 化 学 还 原 )。 其 他 情况 下 ， 可 能 是 生物 学 还 原 。 其 他 硫 源 包括 
来 源 于 石油 的 硫化 物 。 至 少 在 一 些 矿床 中 ， 硫 看 起 来 具 多 来 源 。 

密苏里 东南 区 的 硫 同位 素 比 值 变 化 大 ， 其 6 MS 与 方 铅 矿 中 的 Pb 同位 素 比 值 相关 。 
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密西西比 河谷 型 硫化 物 矿 床 成 因 基本 特征 示意 图 


图 14-7 


( 据 White, 2000) 


这 说 明 有 多 个 硫 源 。 根 据 Pb 和 S 同位 素 相 结合 的 研究 Goldhaber (1995) 认为 密苏里 


东南 区 的 主 成 矿 阶段 是 由 几 个 含水 层 的 流体 混合 产生 的 。 他 们 认为 Pb RET Lamont & 


的 En, At 


Et 
[E] 


(直接 覆 羡 于 基底 之 上 )。 该 含水 层 中 的 流体 由 于 赤 铁 矿 的 存在 维持 相当 


具 低 的 硫化 物 浓度 。 这 便 可 淋 取 并 搬运 Pb。 同 位 素 上 的 重 S 由 研 


ri 
ra 


w 





化 学 还 原 产 生 并 穿 过 上 Bonneterre 组 的 Sillivan 粉 砂岩， 该 粉 砂岩 覆盖 于 Lamont az 


Eo Pb 与 同位 素 上 的 轻 硫 穿 过 Bonneterre 组 的 下 部 2 当 流 体 由 Sillivan WEE IRK TT BK 


TEES I ELBE HH PbS. 





中 国 层 控 铅 锌 矿 的 硫 同位 素 组 成 有 如 下 特征 : 


1) 硫 同位 素 组 成 变化 大 ， 从 富 集 MS (8 3S 以 正 值 为 主 或 全 为 正 值 ) 到 富 集 “S 的 


(8 34S 以 负 值 为 主 或 全 为 负 值 ) 及 处 于 两 者 之 间 的 都 有 。 





位 素 组 成 受 地 层 层 位 或 岩 性 控制 ， 共 生 硫 化 物 的 硫 同 位 素 组 成 均 未 过 
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iL P 


2) 矿床 的 


RETRY > AW > HAN 。 


位 素平 衡 ， 往往 OMS 值 的 关 


it | 
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为 负 相 关 。 
岩 的 (海水 沉积 的 、 生 物 成 因 的 )， 


HG 
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AR ARD H 


但 多 数 层 控 矿 床 


在 一 定 的 相 
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3) 硫 与 铅 同 位 素 组 成 上 存 
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4) 层 控 矿 床 中 硫 的 来 


硫 主要 来 自 海水 硫酸 盐 ， 是 细 商 


的 


SH 


Weep ar, 1997) 
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地 元 或 


也 有 来 自 基底 其 至 是 深部 
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中 国 润 四 地 
有 明显 差异 ， 与 矿 层 所 处 的 地 技 


家 溪 群 中 的 西 冲 矿 床 ) 到 


范围 从 一 12.9%。( 早 前 震 旦 系 冷 


震 旦 系 板 溪 群 五 强 溪 组 中 的 羊皮 帽 、 沉 滨 矿 床 ) 


变化 
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( 张 理 刚 
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中 -高 温 热 液 矿 
多 数 热 液 硫化 物 矿 床 


主要 是 由 岩浆 期 或 岩浆 期 后 热 液 作 用 形 


一 些 


成 于 200C WE, 


形 
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RAJ, WARKEN, DRAMEI SAT; 一 些 是 岩浆 热 液 与 大 气 降 水 热 液 相互 作用 形成 
的 ， 如 斑 宕 型 的 铝 矿 、 铜 矿 、 钼 矿 等 ; 还 一 些 主 要 由 大 气 降 水 的 循环 加 热 所 进行 的 交代 蚀 
变 作 用 形成 ， 如 金 矿床 ; 另外 一 些 属 接触 交代 作用 形成 的 砂 卡 岩 型 矿床 ， 如 砂 卡 岩 型 铜 
下 、 铁 矿 、 龟 矿 。 总 之 ， 成 因 复 杂 ， 由 于 岩浆 成 因 上 差异 、 围 岩 条 件 的 千变万化 及 成 矿物 
理化 学 条 件 的 千差万别 、 成 矿 过 程 中 硫 同 位 素 的 分 饱 ， 可 预见 它们 的 硫 同 位 素 组 成 将 存在 
明显 的 差别 ， 反 过 来 又 可 以 利用 这 些 差 别 来 认识 矿床 的 成 因 、 指 导 找 矿 勘 探 工 作 。 

(一 ) 岩浆 期 后 热 液 矿床 

通常 认为 石英 脉 型 钨 矿床 的 矿 化 流体 主要 来 自 原始 岩浆 水 〈 张 理 刚 ，1997)。 华 南 16 
TARKAT RP REE OS 值 非 常 接 近 ， 均 值 接近 于 0， 并 且 共 生 硫 化 物 之 间 的 
硫 同 位 素 达 到 了 平衡 ， 计 算得 到 的 成 矿 流体 的 OMS 值 为 1%o 左 右 ， 说 明 它 们 来 自 含 铭 花 
RIA o 

云 灿 同型 、 石 英 脉 型 锡 矿 的 硫 同位 素 组 成 变化 小 ， 硫 与 岩 体 的 关系 较 密 切 ， 硫 化 物 的 
64S TE-5.3%~ +7.8% le] (TEŻ, 1997), 

RE A RAY 65 FEW RAY i Fd 2 RZ RE BE), 8 34S 值 或 成 矿 流体 总 硫 
很 多 是 在 0 左右 ， 一 般 为 -S$.0%‰o 一 +5S5.0%。 代 表 性 的 矿床 是 南 岭 地 区 的 水 口 山 销 锌 矿 、 
湖南 东 坡 铅 鱼 矿 、 湖 南 桃 林 铅 锌 矿 (陈好 寿 ，1997)。 

(Z) 斑 岩 矿床 

斑 石 型 铜 矿 、 锡 矿 、 锡 矿 、 钥 矿 在 它们 的 不 同 成 因 类 型 矿床 中 占有 重要 的 地 位 ， 以 斑 
宪 铜 矿 为 例 ， 其 储量 约 占 中 国 已 探 明 铜 储量 的 40%。 

斑 岩 铜 矿 的 硫 同 位 素 组 成 的 特征 是 : 

1) OS 变化 范围 较 罕 ， 绝 对 值 小 ， 除 个 别 矿 床 外 ， 多 数 在 一 5.3%o 一 二 5.5%o 之 间 。 

2) 同一 矿 田 内 ， 矿 床 以 及 各 种 硫化 物 之 间 的 OM SBE FBO AE a HT RE 
具有 统一 的 硫 源 。 

3) 中 国 斑 岩 型 铜 矿床 的 OMS 值 与 成 矿 岩 体 的 时 代 有 一 定 的 关系 : 随 着 岩 体 形成 时 
代 由 老 变 新 ,矿床 的 8 “S 值 变化 范围 表现 出 由 宽 变 窜 的 趋向 。 

4) 硫 同 位 素 组 成 在 空间 分 布 上 具有 明显 的 分 带 现 象 ， 围 绕 着 斑 岩 体 分 布 有 一 个 环 带 
状 的 硫 辣 位 组 成 变异 举 ， 这 种 变异 反映 了 矿物 形成 时 的 物理 化 学 条 件 。 

5) 硫化 物 之 间 的 硫 同 位 素 不 平衡 现象 相当 普遍 ， 反 映 斑 岩 铜 矿 床 的 成 矿 过 程 是 较为 
复杂 的 。 

6) 热 液 总 硫 的 OMS 多 接近 于 零 ， 如 多 宝山 矿床 为 一 0.75%。， 德 兴 矿 床 为 一 1.4%o 一 
+0.48%o， 小 西南 岔 矿床 为 0， 银 山 矿 床 为 (+4+3)%o， 铜 矿 峪 矿床 的 为 +109%o。 

这 些 说 明 绝 大 多 数 斑 郑 铜 矿床 的 硫 是 岩浆 来 源 的 ， 而 铜 矿 峪 矿床 的 硫 可 能 是 岩浆 与 地 
层 混合 来 源 的 《〈 陈 民 扬 等 ，1997) 。 

LA BA fae AEE LS ARR aS sD, AER OMS 非常 一 致 ， 均 
集中 在 0 一 二 4%o 之 间 ， 其 成 矿 流体 总 硫 的 86 了 S 在 0 一 +2%o 之 间 ， 说 明 硫 来 自 岩浆 岩 ( 张 
理 刚 ，1997)。 

(=) 人 砂 卡 岩 型 矿床 

砂 卡 岩 型 铜 矿床 硫 同 位 素 地 球 化 学 的 特征 是 : 

1) 接触 交代 作用 及 火山 热 液 作 用 形成 的 砂 卡 岩 中 的 硫化 物 的 86 S 值 彼此 接近 ， 变 
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化 范围 在 -2.11%o 一 5.76‰% 之 间 ， 代 表 性 的 矿床 如 寿 王 坟 、 铜 官 山 、 宝 山 ; 混合 岩 化 作用 
形成 的 砂 卡 岩 及 其 矿床 $34S 值 最 大 ， 为 +10.$%o 一 14.1%o; 区 域 变 质 作 用 形成 的 砂 卡 岩 
中 硫化 物 8 “S 平 均值 为 +1.9%o 一 +6.8%o。 

2) 砂 卡 崖 型 铜 矿 不 同类 型 的 矿 化 组 合 其 S34S 值 有 一 定 差 异 ， 一 般 顺 序 由 铁 铜 组 合 
一 钢铁 一 铜 矿 一 铜 钼 一 铜 金 一 铜 锡 矿 化 组 合 ， 其 6 4S 值 变化 从 + 4.66%‰o 一 十 2.41%o 一 
+0. 9%o> + 0.31%. 一 1.8%o。 

3) 单个 砂 卡 岩 型 铜 矿 床 的 OS 值 一 般 比 较 集 中 ， 极 差 不 超 过 10%。， 与 岩浆 硫 相近 ， 
其 变化 是 由 成 矿 过 程 中 热 液 与 围 岩 交代 作用 的 程度 决定 ; 同一 矿床 晚 阶段 矿石 硫化 物 的 硫 
同位 素 组 成 表现 出 有 地 层 中 含 硫 溶液 加 入 的 特征 ，6 4S 值 趋向 地 层 硫化 物 的 6S 值 。 

4) 多 数 砂 卡 岩 型 铜 矿床 的 SS 值 在 空间 上 具有 明显 的 分 带 现象 ， 以 侵入 体 为 中 心 
呈 环 带 状 分 布 。 

5) 绝 大 部 分 砂 卡 郑 矿 床 的 硫 源 来 自 成 矿 容 体 ， 由 岩浆 接触 交代 作用 形成 的 矿床 其 
4…”S 值 与 成 矿 岩 体 相 近 ; 而 区 域 变 质 作用 形成 的 砂 卡 岩 其 原始 物质 为 海 相 古 火山 喷发 沉 
积 物 ， 硫 同位 素 组 成 上 表现 出 有 深 成 与 生物 两 者 兼 有 的 特征 ; 混合 岩 化 作用 形成 的 砂 卡 岩 
及 矿物 的 6S 值 表现 出 生物 成 因 的 特点 ， 反 映 硫 主要 来 自 受 混合 告 化 影响 的 地 层 ( 陈 民 
扬 等 ，1997)。 

接触 交代 型 钨 和 矿床 在 华南 ， 产 于 燕山 期 花岗岩 与 中 、 上 泥 盆 统 灰 岩 的 侵 人 接触 带 附 
近 ， 主 要 为 单一 的 白 钨 矿 矿 床 ， 代 表 性 的 矿床 有 瑶 闵 仙 、 宝 山 、 新 田 岭 。 少 数 为 较 复 杂 赃 
黑 (A) 铝 复 合 型 矿床 ,以 湖南 柿 竹 园 矿床 为 代表 。 柿 竹 园 矿床 中 辉 钥 矿 与 辉 馈 矿 的 硫 同 
位 素 组 成 在 +1.4% ~ +6.3% ZA. MSIE, TEER AY 6 4S 值 呈现 明显 的 起 伏 变 化 ， 
很 可 能 与 成 矿 流体 的 pH 值 变化 有 关 。 佑 计 pH 值 偏 碱 性 (7.5 左右 ) 时 ， 成 矿 流体 的 总 
硫 的 6S 值 为 +1%o 左 右 ， 类 似 于 脉 型 锦 矿 床 《 张 理 刚 /1997)。 

(四 ) 深 循环 大 气 降水 、 变 质 热 液 型 矿床 

一 些 热 液 型 金 矿 床 、 铀 矿床 、 萤 石 矿床 它们 的 形成 年 龄 与 所 赋 存 的 宕 体 年 龄 存在 较 大 
的 时 差 ， 即 明显 较 岩 体 年 轻 ， 涂 光 炽 1997) 将 它们 划 为 改造 型 矿床 。 同 位 素 人 研究 表明 它 
们 的 流体 多 数 来 自 被 加 热 的 深 循环 大 气 降 水 或 地 层 中 的 变质 流体 。 

花岗岩 型 铀 矿床 的 内 带 黄 铁 矿 的 OMS 值 接近 于 花岗岩 的 硫 同位 素 组 成 ， 说 明 热 液 中 
的 硫 可 能 来 自 岩 浆 硫 ， 但 一 些 可 能 有 海 相 硫酸 盐 的 硫 混 人 ; 还 有 一 些 为 负 值 ， 具 生物 硫 的 
特征 ， 可 能 与 岩 体 的 围 岩 地 层 有 关 ; 一 些 矿床 从 正 到 负 的 6S 值 均 存 在 ， 变 化 较 大 ， 也 
说 明了 地 壳 硫 的 存在 。 一 些 火 山 岩 型 铀 矿床 的 黄 铁 矿 的 硫 同 位 素 组 成 从 一 5%o 到 一 20%o， 
看 起 来 是 大 气 降水 淋 滤 有 关 岩 石 形 成 了 成 矿 热 液 〈( 李 炮 容 ，1997)。 

金 矿床 的 硫 同 位 素 研 究 表明 (EXX, 1997): 

1) 与 太古 宙 绿 岩 建 造 有 关 的 复 成 热 液 金 矿床 ， 其 硫 同位 素 组 成 受 矿 源 层 CA) 硫 同 
位 素 背 景 值 和 变质 相 制约 ， 它 们 的 8 4S 值 接近 陨石 值 ， 平 均 为 2%o 一 + 6%o， 共 生 硫化 
物 之 间 基 本 达到 了 硫 同 位 素平 衡 ; 与 矿 源 层 相 比 ， 矿 石 略 富 重 硫 。 

2) 沉积 -变质 热 液 金 矿床 的 矿石 硫 同 位 素 组 成 以 变化 大 与 远离 陨石 值 为 特征 ，G S 
平均 为 一 13% 一 十 11%o; 矿石 太 同 位 素 组 成 与 容 矿 地 层 的 硫 同 位 素 背 景 值 有 依赖 关系 。 随 
着 大 气 降水 参与 成 矿 作 用 ,矿石 的 8“S 值 急剧 向 负 值 方向 演化 。 

3) 受 显 生 宙 某 些 特定 层 位 控制 ， 又 与 花岗岩 类 侵 和 人 体 有 和 密切 关系 的 复 成 热 液 金 矿床 ， 
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其 硫 同 位 素 组 成 表现 出 明显 的 二 重 性 ， 即 一 方面 受 区 域 性 矿 源 层 硫 同 位 素 背 景 值 影 响 ， 在 
同一 个 金 矿 化 集中 区 矿床 硫 同 位 素 组 成 表现 出 某 些 地 区 性 特征 ; 另 一 方面 矿石 硫 同位 素 组 
成 又 明显 受 花岗岩 类 侵 人 体 影响 ， 环 绕 侵 入 体 呈 现 分 带 性 。 如 龙 水 金 矿区 赋 存 于 大 宁 花 岗 
宕 中 的 张 公 岭 金 银 矿 的 平均 $6 “S 值 为 +1.4%。， 位 于 岩 体 接触 带 上 的 龙 水 金 矿 床 的 平均 
ô S 值 为 +0.5%。， 而 远离 接触 带 的 金 矿 点 其 硫化 物 的 6 34S 值 可 低 至 - 12%. 

4) 胶东 地 区 与 交代 一 深 炊 花岗岩 (混合 花岗岩 ) 有 关 的 混合 岩 化 热 液 金 矿床 的 硫 同 
位 系 组 成 受 矿 源 层 〈 胶 东 群 ) 硫 同 位 素 背景 值 (平均 6 *S 值 为 +7.4%) 影响 。 共 生 硫 
化 物 间 的 硫 同 位 紊 分 配 达 到 平衡 。 多 数 矿床 的 平均 OMS 值 为 + 5%o 一 +12%。， 计 算得 到 
的 成 矿 流体 总 硫 的 8 MSHA + 10%。， 与 玲珑 混合 花岗岩 的 硫 同 位 素 (平均 6 3S= 
+9.5%o) 基本 一 致 。 统 计 表 明 : 胶东 西北 部 石英 脉 型 金 矿 床 (玲珑 式 ) 的 8 MS 平均 为 
+ 5%0~ + 7%, BRERA a (EAA) 金 矿床 的 63S 平均 为 + 8%o 一 十 12%; 6 34S 值 
平均 <5%o 的 硫化 物 矿 化 多 与 银 、 多 金属 矿 化 有 关 。 

5) 重 炊 、 同 炊 宕 浆 热 液 金 矿床 ,不 论 其 与 中 一 酸性 小 侵入 体 有 关 ， 还 是 与 火山 岩 、 
次 火山 宕 有 关 ， 其 矿石 硫 同位 素 组 成 皆 具 深 源 硫 特 征 ， 绝 大 多 数 矿 床 的 $ 34S 值 平均 为 
+1%o 一 十 5%o。 随 看 成 矿 作 用 接近 地 表 ， 矿 床 的 OMS 变异 增 大 ， 当 有 大 气 降 水 参与 成 矿 
作用 时 ， 和 矿石 硫 同 位 素 组 成 可 发 生 巨大 变化 ， 向 富 集 轻 硫 的 方向 演化 。 

6) 热 水 溶 滤 金 矿 床 以 6S 值 变 化 大 ， 可 正 也 可 负 ， 但 多 数 矿 床 以 富 集 重 硫 为 特征 。 
同一 矿床 不 同 成 矿 阶 段 、 同 一 矿床 不 同 合 硫 矿物 之 间 硫 同位 素 不 平衡 ， 是 近 地 表 开放 条 件 
下 形成 的 。 

三 、 岩 奖 硫化 物 矿 床 

与 基 性 - 超 基 性 岩 有 关 的 铜 镍 硫化 物 矿 床 是 非常 重要 的 一 类 有 人 色 金 属 矿 产 ， 尽 管 基 性 - 
超 基 性 宕 是 由 地 幅 物 质 形成 的 ， 产 于 其 中 的 矿床 也 一 直 认 是 岩浆 熔 离 矿床 二 为 典型 的 岩浆 
矿床 或 登 加 了 岩浆 期 后 热 液 成 矿 作 用 。 但 是 ,同位 素 地 球 化 学 研究 表明 成 矿 作 用 与 物质 来 
源 并 非 完 全 与 岩浆 活动 有 关 ， 它 们 是 多 成 因 的 。 分 布 于 全 球 三 大 洲 的 五 个 超大 型 铜 镍 硫化 
物 矿 床 的 硫 同位 素 组 成 表明 : 三 个 矿床 的 硫 并 非 来 自 岩 浆 ， 而 是 来 自 超 基 性 - 基 性 岩石 所 
ARN Hla QRR, 1997), 

— HE SE a A ag ARERR EARMA RY i De) ZH UE 14-2 所 示 。 
从 所 列 数据 可 知 ， 按 其 硫 同 位 素 组 成 可 以 分 出 两 类 : 一 类 硫 同位 素 组 成 与 陨石 硫 的 同位 素 
组 成 有 显著 的 差别 ， 如 四 川 的 力 马 河 、 陕 西 前 茶 岭 、 西 伯 利 亚 的 诺 里 尔 斯 克 ; 另 一 类 矿床 
的 硫 同 位 素 组 成 具有 陨石 硫 的 特征 ， 世 界 上 大 多 数 基 性 - 超 基 性 岩 中 的 铜 镍 硫化 物 矿 床 属 
此 类 〈 陈 民 扬 等 ，1997)。 

具有 陨石 硫 特 征 的 钢 铀 硫化 矿床 ， 尽 管 产 于 不 同 的 地 质 构造 单元 、 形 成 时 代 各 异 ， 其 
硫 同 位 素 组 成 却 具 有 一 些 共同 的 特征 : 

1) 各 矿床 的 硫 同位 素 组 成 变化 小 ， 多 数 矿 床 的 在 变化 极 差 小 于 5% 

2) 同一 矿床 内 不 同类 型 矿石 之 间 及 不 同 矿 物 间 硫 同 位 素 组 成 的 差别 很 小 ， 说 明 整 个 
成 矿 过 程 是 在 高 温 条 件 下 进行 的 。 

3) 围 岩 与 岩 体 在 硫 同 位 素 组 成 上 一 般 具 有 明显 的 差别 。 

西 们 利 亚 详 里 尔 斯 克 、 中 国 陕西 煎 茶 岭 、 四 川 力 马 河 铜 镍 硫化 物 矿 床 的 硫 同 位 素 组 成 
明显 不 同 陨石 硫 ， 说 明 它 们 有 独特 的 形成 机 理 。 
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表 14-2 ”一 些 基 性 - 超 基 性 岩 中 铜 镍 硫化 物 矿 床 的 硫 同位 素 组 成 











矿床 样品 数 /个 极 差 Mo 
红旗 岭 1 号 岩 体 70 -1.0~+0.6 1.6 
红旗 岭 7 号 岩 体 8 -1.1~ +0.2 1.3 
金 川 24 -4.8 一 +0.9 5.7 
喀 拉 通 克 1 号 岩 体 83 —1.5~ +1.8 3.3 
喀 拉 通 克 2 号 岩 体 +0.2~+0.4 0.2 
赤 相 松 18 —1.6~++1.5 3.1 
核桃 河 14 -0.3 一 +3.2 3.5 
黄山 东 24 —0.8~ +2.8 3.6 
te 7 —~5.0~+4.0 9.0 
Fy Eyal 36 +1.5~ +13.2 11.7 
& 三 8 -3.0~ -5.5 2.5 
RIAIS 47 +6.1~ +17.0 10.9 
萨 德 伯 里 20 +0.2 一 +2.5 2.3 
斯 蒂 尔 疾 特 5 0~+1.2 1.2 
贝 搬 加 39 -0.6 一 +3.5 4.1 


诺 里 尔 斯 克 1 号 岩 体 48 +4.9~+10.6 5.7 
塔 尔 纳 赫 126 +2.7 一 +16.3 13.6 


( 据 陈 民 扬 等 ，1997) 


诺 里 尔 斯 克 铜 镍 硫化 物 矿床 硫 同 位 素 组 成 上 富 集 重 硫 ， 显 著 高 于 地 幅 硫 的 同位 泰 组 
成 。 这 说 明 矿 床 中 的 硫 不 是 岩浆 中 本 身 固 有 的 ， 是 岩浆 向 岩石 圈 侵 位 过 程 中 间 化 了 围 岩 中 
的 硫 。 甚 依据 是 该 区 泥 盆 纪 一 志 留 纪 富 含 看 襄 - 便 存 高 引 早 击 生 伐 一 晚 苑 南 代 的 含 沥 青 兰 
层 也 是 理想 的 硫 源 层 ; 一 些 岩 体 尽 管 锦 含量 高 ， 但 因 硫 含量 低 〈( 仅 0.03%) ， 没 能 形成 让 
床 ， 镍 几乎 均 以 硅 酸 镍 的 形式 存在 于 硅 酸 盐 夏 物 中 。 

陕西 前 茶 岭 铜 镍 硫化 物 矿床 的 赋 矿 岩 体 为 蛇 纹 宕 、 滑 石 萎 位 宕 、 石 类 区 镁 石 及 吹风 石 
岩 ， 原 岩 可 能 为 纯 橄榄 岩 和 和 斜 方 辉 橄 岩 。 在 岩 体 南 侧 及 中 部 有 后 期 的 花 网 斑 宕 岩 株 及 钠 长 
AEAF, PURE SAK BERR. PARLIN OMS 值 变 化 范围 不 大 , 平均 
为 +8.95%。 变 质 超 基 性 岩 体 中 硫化 物 的 8 3S 值 主要 在 +8.0% 一 +13.2%o 之 间 。 后 期 
酸性 岩浆 岩 中 浸染 状 黄 铁 矿 及 黄 铁 矿 -ET AK 0 YS LATE + 8.3% ~ + 13.1% 
间 。 而 地 层 中 的 硫化 物 的 8 MS 值 为 +5.6%。o +20.9%o。 矿 体 、 超 基 性 岩 体 、 后 期 酸性 宕 
体 及 地 层 围 岩 在 硫 同 位 素 组 成 上 是 相近 的 ， 说 明 富 含 黄 铁 矿 的 地 层 围 岩 可 能 是 前 茶 岭 铜 名 
矿床 及 岩浆 岩 的 硫 源 。Sm-Nd 等 时 线 揭 示 超 基 性 岩 形 成 于 元 古 宙 (927 + 49Ma), TE pi pE 
岩 的 Rb-Sr 等 时 年 龄 (400 + 44Ma) 说 明 酸 性 岩 体 是 要 晚 得 多 的 加 里 东 期 岩浆 活动 的 产 
物 。 酸 性 岩浆 活动 不 仅 同化 混 染 了 部 分 围 岩 物质 ， 同 时 也 可 使 地 层 围 岩 中 的 部 分 硫 活化 为 
挥发 性 组 分 ; 宣 含 硫 的 岩浆 热 液 沿 裂 隙 进入 超 基 性 岩 体 中 ， 与 硅 酸 盐 矿 物 反 应 形成 镍 硫化 
物 ( 陈 民 扬 等 ，1997)。 

四 、 沉 积 硫化 物 矿床 

中 生 代 在 中 国 东 部 大 陆 边 缘 活 动 带 中 形成 了 一 系列 断 陷 沉积 盆地 ， 堆 积 了 以 陆 相 为 主 
的 红色 含 盐 、 含 油 建造 。 在 汗 中 、 湘 中 南 沉 积 盆 地 中 形成 了 一 些 含 铀 砂岩 型 矿床 ， 如 云 丙 
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造 〈 陈 民 扬 等 ，1997) 。 
以 云南 六 站 人 砂岩 钢 矿 为 例 ， 该 矿床 分 布 于 滨 中 中 生 代 红色 盆地 上 白垩 统 马 头 组 六 首 段 
砂 宕 中 。 含 铜 建造 出 现在 古 气 候 由 温 湿 含 煤 建造 向 干 热 含 盐 建 造 的 转换 时 期 。 含 矿 地 层 岩 
性 分 层 : 下 层 为 紫色 中 厚 层 状 中 细 粒 人 砂岩， 底部 为 砾 岩 或 砾石 质 粗 砂 罕 ; 中 部 浅 色 层 由 灰 
日 色 粗 粒 人 砂岩 ， 夹 细 粒 人 砂 罕 与 多 层 人 砾石 质 砂 宕 透镜 体 ， 铜 矿 体 主要 赋 存 其 中 ; 上 紫色 层 为 
REPRE RPh as, ARKH eA, TREK, Beker, E 
属 矿物 以 辉 铜 矿 为 主 ， 斑 铜 矿 、 黄 铜 矿 、 黄 铁 矿 次 之 ， 以 胶结 物 形式 浸染 于 砂 悄 间 。 矿 石 
时 条 带 状 、 层 纹 状 、 细 粒 浸染 状 构 造 ， 显 示 成 岩 作用 生成 。 在 后 期 成 矿 构 造 发 育 地 段 见 脉 
状 矿 体 分 布 于 断裂 带 中 ， 矿 石 呈 斑点 状 、 团 块 状 、 脉 状 构 造 ， 显 示 改 造作 用 宣 集 。 矿 质 来 
源 有 上 古 陆 远 源 矿 源 岩 和 近 源 矿 源 层 ( 巍 矿 层 与 上 伏 紫 色 层 )。 太 同位素 研究 表明 ， 尽 管 样 
疝 采 集 点 相距 很 近 ， 彼 此 之 间 仪 相隔 数 米 至 十 余 米 ， 但 它们 的 8 *S 却 变 化 很 大 ， 由 最 大 
值 一 14.7% 到 最 小 值 一 30.9%。， 极 差 达 16.2%。 另 一 特征 是 ， 相 对 陨石 硫 富 集 2S，8 34S 
值 都 为 大 的 负 值 。 类 似 的 特征 在 其 他 砂岩 铀 矿床 也 可 见 到 ， 如 件 定 部 家 河 人 矿床 的 8S8”“S 值 
在 一 2.0%o 一 一 8.0%o 区 间 内 变化 ; 会 理 大 铜 厂 含 铜 砂砾 岩 矿 床 的 SS 值 的 变化 范围 为 
+0.2%o 一 -15$.$%o。 但 是 ， 并 非 所 有 砂 知 型 铜 矿 都 是 如 此 ， 例 如 汗 南 赋 存 于 耳 山 沦 组 中 
的 烂泥 坪 砂 砾 岩 型 铜 矿床 中 五 个 黄 铜 矿 标 本 ， 它 们 的 e S 值 ， 除 一 个 为 一 1.5%o 较 低 外 ， 
其 余 均 为 正 值 ， 有 量变 化 大 , AES, 64S 值 在 H6.2%o 一 二 19.$%o 之 间 。 
硫 同 位 泰 组 成 变化 大 的 原因 可 能 是 生物 作用 的 结果 。 目 然 界 硫 的 氧化 还 原 过 程 中 ， 厌 
氧 细 菌 起 着 重要 作用 ， 当 厌 氧 细菌 把 硫酸 盐 还 原 为 硫化 氢 的 过 程 中 ， 在 室温 条 件 和 封闭 系 
统 环境 中 ， 由 细菌 还 原 硫 酸 盐 产生 硫化 氮 之 的 过 程 中 同位 素 差 别 最 大 可 达 .60% 以 上 ， 硫 
酸 盐 和 硫化 氢 生 成 物 还 可 继续 以 如 下 方式 进行 同位 系 交 换 : 
YO¢ + H, * S == *S07° + H, 4S (14-1) 
这 项 交换 反应 与 温度 有 关 ， 在 25C 时 ， 其 反应 平衡 常数 为 1.073，1000C 时 降 为 
1.006。 自 然 界 中 这 种 同位 素 交 换 反 应 与 氧化 -还 原作 用 是 同步 反复 进行 的 ， 结 果 可 以 造成 
同位 素 分 馏 倍 增 ， 使 细菌 成 因 的 硫化 氨 富 集 *S， 其 8 ?SS 值 在 宽 的 范围 内 不 规则 地 分 布 。 
含 铜 砂 岩 形成 时 的 环境 有 利于 植物 的 茂密 生长 ， 这 从 矿区 内 上 三 欠 统 合 煤 建造 的 存在 
可 得 到 证 明 ， 它 们 的 残骸 为 细 苗 提供 了 生存 条 件 ， 红 色 和 岩层 中 含 钢 层 位 的 初 色 现象 可 能 就 
是 在 细菌 还 原 硫酸 盐 时 生成 的 硫化 氢 将 当地 的 FeO; 还 原 成 FeO 的 结果 : 
9HS + 2FeO; + 30, 一 ~ 4FeS, + SOF + 2H'+ 8H2O (14 — 2) 
这 种 褪色 现象 是 相当 可 靠 的 找 矿 标志 。 关 于 这 类 矿床 的 成 因 认 识 比 较 一 致 ， 大 多 数 人 研究 者 
认为 是 同 生 沉积 矿床 或 沉积 岩 中 同 生 分 散 的 铀 经 过 后 期 聚集 生成 的 矿床 ， 但 也 有 热 液 成 因 
的 见解 。 
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用 于 知 石 、 矿 床 的 成 因 人 研究 中 ， 并 取得 了 许多 新 的 认识 与 进展 。 但是， 与 前 面 介绍 的 稳定 
同位 系 相 比 ， 这 些 同 位 素 的 应 用 仍 比较 局 限 。 


BN ” 硅 同 位 素 地 球 化 学 


早 在 20 世纪 50 年 代 就 开始 了 探索 性 的 硅 同 位 素 地球 化 学 研究 ， 但 由 于 其 分 饮 小 、 实 
验 技术 上 的 困难 以 及 理论 计算 和 实测 结果 存在 较 大 的 差别 等 原因 一 直 进 展 缓慢 。 但 20 tH 
纪 70 和 80 年 代 由 月 岩 、 陨 石 中 同位 素 的 不 均一 性 研究 引起 了 硅 同 位 素 研究 的 新 兴趣 。 目 
前 这 项 研究 总 的 来 说 仍 处 于 萌芽 阶段 ， 国 际 上 仅 有 少数 实验 室 进行 这 方面 的 工作 。 我 国 于 
80 年 代 末 建成 了 一 个 装置 ， 提 高 了 分 析 精 度 ， 并 开展 了 大 量 的 地 球 宕 石和 矿物 的 硅 同位 
素 组 成 及 其 地 质 应 用 研究 ， 积 累 了 较 丰 富 的 资料 ( 丁 悦 平等 ，1994)。 

硅 的 原子 序数 为 4， 自然 界 硅 有 4 个 稳定 同位 素 : OSI, Si 和 ”SR Si, FERS 
为 放射 性 同位 素 。 前 三 个 稳定 同位 素 的 相对 丰 度 分 别 为 : 92.23% . 4.67%, 3.10%. FE 
同位 素 的 相对 质量 差 不 小 ， 但 硅 的 化 学 性 质 不 活泼 ， 且 在 化 学 反应 中 价 态 不 变 ， 所 以 同位 
AEE AB. BAWARA RE (MAR A eal 7%。 B151). 

F-- HA 

tH Ae 

一 一 一 4 玄武岩 和 金伯利 岩 

e 花岗岩 
e ABIRE 

m 粘土 矿物 
ce FEA 
m a 





—4 = =a =] 0 l 2 3 4 
5°°S1/ Yoo 


图 15-1 自然界 不 同 物质 的 硅 同 位 素 组 成 
(fi JF, 1997) 
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在 差别 ， 表 明 存 在 小 的 平衡 分 馏 。 
目前 硅 同 位 素 分 析 主 要 有 两 类 : 一 类 是 气体 同位 素质 谱 分 析 ， 属 于 常规 分 析 方 法 ， 适 
合 于 所 有 含 硅 样品 研究 ; 男 一 类 是 离子 探 针 质 谱 分 析 ， 用 于 微 区 硅 同 位 素 分 析 ， 该 方法 精 
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密度 较 差 ， 目 前 只 用 于 陨石 硅 同 位 素 研 究 。 气 体 同 位 素质 谱 分 析 时 ， 一 般 将 样品 用 BrEFs 
作为 氟 化 剂 与 硅 酸 盐 或 氧化 物 反 应 生成 SF4， 类 似 于 硅 酸 盐 氧 同位 素 分 析 。 所 不 同 的 是 增 
加 了 SiFs 的 回收 与 提纯 步 又 〈( 丁 司 平 等 ，1994) 。 

一 、 自 然 界 硅 同 位 素 的 分 馏 

尽管 硅 同位 素 之 间 的 质量 差 不 小 ， 但 硅 在 自然 界 以 +4 的 状态 出 现 ， 并 主要 形成 Si 一 
O 键 ， 不 形成 气态 化 合 物 ， 因 此 ， 在 地 球 上 它 的 同位 素 之 间 的 分 馏 不 如 氧 、 氧 、 硫 、 碳 、 
须 等 元 素 的 同位 素 那样 显著 。 对 陨石 、 月 球 样品 的 研究 发 现 : HREM RHE SEO 
的 同时 也 富 集 了 3Si; 陨石 中 的 SiC 具 高 达 110%o 的 6 ”Si 值 。 在 分 析 精 度 提高 后 ， 发 现 地 
球 上 有 关 宕 石 、 矿 物 间 存 在 可 识别 的 硅 同 位 素 分 馏 。 

迄今 为 止 ， 对 不 同 含 硅化 合 物 间 硅 同 位 素平 衡 交 换 的 理论 计算 非常 少 。 仅 有 的 理论 计 
算 表 明 在 300 AAW AER, ARAN f EHEER EBS 6%o 的 Si; 温度 增高 到 
330C AAW, HB REEAN 5%. 1000C 下 ， 富 硅 相 (WIER) 有 可 能 比 贫 硅 相 
(ERRI) 富 含 "Si (Grant, 1954), 





英 、 长 石 、 白 云母 和 黑 云 母 的 6 ?Si 值 的 关系 是 : 石英 > 长 石 > 和 白云 母 > 黑 云母 。 硅 同位 
素 这 种 关系 与 OPO 的 变化 规律 是 一 致 的 。 在 变质 岩 中 岛 状 硅 酸 盐 石 榴 子 石 的 SSi 值 低 
于 层 状 硅 酸 盐 黑 云母 的 ; 在 内 蒙古 白云 鄂 博 矿床 中 见 到 的 8 Si 值 的 关系 是 钠 长 石 > 钢 闪 
石 之 钠 辉 石 ， 说 明 硅 氧 四 面体 聚合 程度 的 降低 其 6 ”Si 减 小 。 在 云南 西 盟 锡 矿 床 矿石 中 石 
英 的 8 ”Si 值 均 高 于 是 气 石 的 , 平均 相差 0.7% 一 0.8%o5 平衡 分 馏 总 的 规律 是 : 

1) ”Si 富 集 的 顺序 是 架 状 硅 酸 盐 之 层 状 硅 酸 盐 > 链 状 硅 酸 盐 > 上 总 状 硅 酸 盐 ， 与 8O 的 
军 集 顺序 是 一 致 的 。 | 

2) RMR F A BY ie BE te) oe ER A ET FH eR L 
19%o。 

3) 正 硅 酸 盐 熔 浆 与 偏 硅 酸 盐 熔 浆 之 间 的 硅 同 位 素 分 馆 ， 花 岗 岩 类 岩石 的 SSi 值 普 
遍 高 于 玄武 贿 类 岩石 的 可 能 反映 了 这 种 分 饮 作 用 (TEF, 1994). 

对 硅 同 位 素 而 言 ， 可 能 动力 学 分 饱 占 有 重要 的 地 位 。 这 些 动 力学 分 馏 包 括 蒸发 与 凝聚 
作用 、 溶 解 与 沉 演 作用 、 生 物 作 用 、 陨 击 作 用 等 。 

1) 薰 发 -凝聚 过 程 的 硅 同 位 素 。 固 相 - 气相 反应 对 于 行星 形成 来 说 是 基本 的 反应 。 实 
验 表 明 当 用 辉 石 和 橄榄 石 作 为 原料 ， 在 真空 炉 中 进行 燕 发 与 凝聚 实验 时 ， 发 现在 高 温 下 
(>1100C) 形成 的 凝聚 物 比 原料 富 含 ”Si; MAREN FM, BER WA BROS; 在 
400°C INTE BC AY EE HE 1100C 的 凝聚 物 的 8 ”Si 值 低 40%o。 

2) 溶解 -沉淀 过 程 的 硅 同 位 素 。 这 种 硅 同 位 素 分 馆 在 热 液 和 热 水 成 矿 作 用 中 具有 非常 
重要 的 意义 。Douthitt (1982) 根据 海绵 骨 针 、 和 蛋白 石泉 华 和 粘土 矿物 相对 溶液 富 集 “Si 
的 现象 ， 推 测 egaz- age AEA 0.9963 一 0.9969， 即 A 看 白 石 -溶解 硅 为 一 3.7 一 一 3.1。 如 
果 含 硅 溶液 的 8 ”Si 为 0， 沉 淀 出 的 氧化 硅 的 6 ?Si 值 可 以 是 一 3%o 一 +6%o。 

3) 生物 作用 中 的 硅 同 位 素 。 生 物 中 的 硅 表 现 出 相当 大 的 变化 ， 海 绵 的 6 ”Si 值 变化 
于 一 1.2% ~ -3.7% 2 E, RRK 8 PS EA 0.5% ~ 2.5%, EREI 8 VS N 
-0.2% ~ 一 1.1%， 放 射 虫 硅 质 岩 的 6 Si 值 为 一 0.6%o 一 0.8%， 人 竹 属 的 SSi 值 为 
一 1.7%o ,而 硅化 球状 和 至 层 石 的 SG”Si 值 为 2.4%o 一 3.49%o。 
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4) 陨石 户 击 月 球 表面 岩石 引起 的 硅 同 位 素 分 馆 。 在 月 岩 受 到 陨石 稻 击 而 破碎 形成 月 
壤 的 过 程 中 ， 产 生 硅 同位 素 动 力学 分 饮 ， 使 得 月 壤 富 含 "Si， 其 S”Si 值 的 变化 幅度 可 达 
30%o。 

二 、 陨 石和 月 岩 的 硅 同 位 素 地 球 化 学 

陨石 全 岩 相 对 于 NBS-28 标准 的 6 ”Si 值 变 
化 于 - 1.8%o ~ + 10.3%o 的 范围 内 ， 平 均值 为  " 
-0.5% C3 型 碳 质 球 粒 陨石 中 的 富 钙 、 铝 包 体 
(CAI) AY 8 Si (EW -— 3.5% ~7.0% (图 15-2)。 Pe 
如 此 大 的 变化 范围 不 能 用 气 - 固 相 或 气 - 液 相间 平 “ “| 一 Sy“ 
衡 同 位 素 分 馏 效 应 解释 ， 因 为 理论 估计 在 相应 温 5 SD 
度 下 的 分 馏 为 2%o 左 右 (Clayton，1986)。 因 此 ， 5 Si / Ye 
LARI Hid I RE BITTE IR o 15-2 REA ee. He 
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富 钙 、 铝 包 体 的 硅 同 位 素 组 成 ， 从 正 、 负 两 Bea aa 
方面 偏离 太阳 系 平 均值 (6 Si= - 0.5%) f (HET BB, 1997) 





值 常见 于 细 粒 包 体 中 ， 而 正 值 见 于 粗 粒 包 体 中 。 
这 可 能 说 明了 粗 粒 包 体 代 表 着 蒸发 作用 ， 而 细 粒 包 体 主要 是 凝聚 作用 的 结 采 。 

在 陨石 全 岩 和 包 体 中 ， 所 售 硅 的 6 “Si 值 与 6 ”Si 值 之 间 存 在 着 1:2 的 关系 (图 15- 
2), 说明 它 们 主要 受 与 质量 有 关 的 同位 系 分 馏 作 用 的 制约 。 

由 离子 探 针 质谱 对 陨石 中 碳化 奎 .(SiC》 的 测定 表明 : 它 的 硅 同 位 系 组 成 上 的 变化 与 
质量 无 关 。 所 分 析 的 陨石 SC 中 , 硅 同 位 素 组 成 6 ”Si 值 有 很 大 的 变化 ; 极 差 达 144.2%。o 
( — 20% ~ 124.2%), & Si 值 的 变化 极 差 达 98.4% (— 23% 一 75.4%o)。 在 6 Si-6 Si 
HERE, Orgueil 与 Murchison 克 质 球 粒 陨石 用 .CENP (CF: 1M7L HCD10MZL HF; N: 
浓 HNO;; P: 者 沸 HCIO,) 处 理 过 的 残渣 内 粗 片 状 SiC 的 数据 点 是 一 条 与 质量 分 馏 线 相 
交 的 直线 (图 15-3), 说明 片 状 SiC 的 硅 同位 素 组 成 是 非 质 量 的 同位 素 分 馏 。Stone 等 
(1991) 认为 这 种 关系 反映 了 两 种 硅 同 位 素 组 成 不 同 的 物质 以 不 同比 例 的 混合 。 由 于 单个 
晶体 中 没有 发 现 同 位 素 不 均一 现象 ，Stone 等 进而 认为 不 同 颗粒 间 的 同位 素 不 均一 ， 也 许 
反映 形成 时 一 种 气相 不 均一 ， 或 者 形成 后 与 某 种 气相 物 发 生 过 硅 同 位 系 交 换 。 

图 15-4 表示 Orgueil 和 Murchison 陨石 CFNP 残余 物 中 某 些 细 粒 SiC 的 硅 同 位 素 组 成 。 
这 些 组 分 比 粗 粒 部 分 的 数据 要 分 散 得 多 ， 说 明 在 细 粒 SIC 中 ， 除 了 含有 与 粗 片 状 SiC 的 硅 
同位 素 组 成 相似 的 颗粒 外 ， 还 存在 两 种 以 上 不 同 同位 素 组 成 的 组 分 : 一 种 e Si>>0， 
29Si<0; 另 一 种 6 PS0, 8 “Si>0。 

图 15-5 表示 Indarch 陨石 (ot AE ER ALBA) 的 CFNP 处 理 后 残余 相 的 8 ”Si- 
6 30Si 之 间 的 关系 。 其 中 粗 粒 SiC 中 的 同位 素 组 成 基本 在 一 条 通过 地 球 正常 硅 值 的 质量 分 
馏 线 周围 ， 细 粒 的 SiC 集合 体 的 数据 点 也 围绕 正常 质量 分 馏 线 分 布 。 这 说 明 Indarch 陨石 
中 的 硅 基 本 上 为 正常 硅 。 但 某 些 数据 点 偏离 质量 分 馏 线 较 远 ， 可 能 表明 有 某 些 异 稼 硅 的 存 
在 。 

这 些 说 明 : 碳 质 球 粒 陨石 和 瑞 火 辉 石 球 粒 陨 石 含有 完全 不 同 的 SC。 人 碳 质 球 粒 陨石 中 
的 SiC 的 硅 同 位 素 组 成 明显 异常 ， 它 们 不 是 太阳 系 物 质 ， 而 是 外 来 的 。 此 线 可 解释 为 混合 
线 ， 富 2Si 组 分 是 从 前 一 代 恒 星 继承 来 的 ， 富 ”Si 和 Si 组 分 由 He 燃烧 产物 的 中 子 捕获 而 
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图 15-3 Orgueil 和 Murchison 陨石 中 粗 粒 片 状 SIC 的 6 ”Si-6 Si 协 变 图 
( 据 丁 局 平 ,1997) 
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图 15-4 Orgueil 和 Murchison 陨石 中 细 粒 SiC 的 6 “Si-6 ?Si 协 变 图 
(a T, 1997) 
N 一 正常 硅 ; 一 一 样品 相关 线 ; -… 质量 分 馏 线 
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图 15-5 ”Indarch 陨石 中 SiC AY 6 39-6 PS 协 变 图 
(He T €, 1997) 
(a) 粗 粒 SIC 及 SigNy; (b) AVAL SIC 集合 体 ; N 一 正常 硅 ; 一 一 质量 分 馅 线 


形成 。 碳 与 硅 同 位 素 组 成 之 间 无 相关 关系 ， 所 以 它们 或 者 在 一 个 恒星 的 不 同 演化 阶段 形 
成 ， 或 者 是 形成 于 不 同 恒星 物质 之 间 的 混合 物 。 

月 球 岩 石和 土壤 的 硅 同 位 素 组 成 的 特征 是 ， 

1) 月 岩 和 月 球 玻璃 的 SSi 值 变化 于 一 0.1% 一 一 0.5%% 之 间 ， 平 均值 为 一 0.45%, 
与 陨石 的 平均 值 很 接近 。 

2) 月 岩 角 砾 的 6 Si 值 变 化 于 0~ -0.5% 二 平均 为 0.25%o， 略 高 于 全 岩 平 均值 。 

3) HEH 8 ”Si 值 变 化 于 0.1%o 一 三 0.6% 之 间 ， 平 均 为 <=0.1$%o， 高 于 月 岩 角 砾 的 
8 306; 值 。 

这 种 由 月 岩 一 角 砾 一 月 壤 ，6 二 Si 依次 增高 的 现象 被 认为 是 月 内 在 微 陨 丰 和 宇宙 射线 
艇 击 下 破碎 时 ， 轻 同位 素 人 Si 优先 丢失 而 引起 的 分 饮 (Epstein & Taylor, 1971). 表层 土 
EA 8 PS 值 变 化 最 大 ， 接 近 月 表 的 灰色 土壤 86Si 值 有 比较 明显 的 变化 ， 而 底部 的 日 色 
土壤 8 Si 值 变 化 不 明显 说 明了 是 月 壤 化 过 程 中 “Si 优先 逸 失 而 引起 的 。 

玻璃 陨石 两 个 样品 的 硅 同 位 素 分 析 表 明 其 8 Si 为 -0.1% 一 0.3%o， 说 明了 该 类 陨石 
是 地 表 洗 石 受 陨石 笑 击 形成 的 。 

三 、 火 成 岩 与 变质 岩 的 硅 同 位 素 地 球 化 学 

火成岩 中 6 Si ERA), BEA SR ETE PE ARIA KOM. Kia Ae 
长 岩 中 6 Si 的 变化 范围 为 -1.0% 一 0.3%。 (TEF, 1994), ZRA FI 6 ”Si 值 为 
-0.63%， 略 低 于 普通 球 粒 陨石 与 月 岩 的 平均 值 ; 玄武 安山岩 、 辉 长 贿 的 平均 6 PSEA 
-0.5%o。 中 国 三 个 金伯利 崖 样品 的 & 30Si 为 0.2% ~0.4%, FLY $ VS (HA 0.3%. FE 
岗 岩 的 6 30Si 范围 为 -0.7%o 一 0.4%o， 平均 6 Si 值 为 -=0.12%o， 没 有 发 现 工 型 和 S 型 花 
岗 岩 的 6 YS 之 间 有 显著 差异 ， 花 岗 岩 类 的 6 Si 比 基 性 岩 类 的 略 高 。 

角 岩 、 板 岩 、 片 岩 的 硅 同 位 素 分 析 表 明 在 变质 过 程 中 能 保存 原 兰 的 硅 同位 素 组 成 。 内 
蒙古 地 区 采 自 白云 鄂 博 的 3 个 板 岩 G”Si 值 在 -0.6%o 一 -0.1%o 的 范围 内 ， 痰 密 口 矿区 碳 
质 板 宕 的 6 Si 值 为 0.2%。。 它 们 均 处 于 粘土 岩 硅 同 位 素 组 成 范围 内 。 片 岩 的 6 ”Si 值 在 
-1.1%o 一 0.4%o 的 范围 内 ， 一 些 由 火 成 兰 变质 形成 ， 一 些 由 沉积 粘土 崖 变质 而 来 。 陕 西 银 
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砚 子 与 江西 西 华山 角 岩 样 蝇 的 S30Si 值 在 -0.4‰ 一 0.1%o 之 间 。 

内 蒙古 赤峰 红 花 沟 、 辽 宁 己 长 岭 与 青 城 子 的 斜 长 角 闪 岩 的 SG Si 值 在 — 0.6% ~ 
0.1%o， 与 基 性 火成岩 的 6 VS 值 变 化 范围 相 一 致 。 

变 粒 岩 、 浅 粒 岩 、 片 麻 岩 的 S30Si 值 均 与 花岗岩 类 的 岩石 相近 。 

在 变质 岩 的 共生 矿物 中 可 见 到 硅 同 位 素 的 分 馏 ， 如 加 拿 大 安大略 省 Helmo 金 矿 区 的 
石器 绢 云母 片 岩 中 石英 和 云母 间 多 数 情 况 下 是 石英 的 8 ?Si 值 高 于 云母 的 ， 也 存在 相反 或 
两 者 相 辣 的 情况 。 辽 宁 青 城子 石榴 黑 云 片 千 中 黑 云 母 的 6 Si 值 均 比 石榴 子 石 的 高 出 
0.6%AA (J BARS, 1994), 

四 、 沉 积 岩 的 硅 同 位 素 地 球 化 学 

(一 ) BURA 

石英 岩 与 石英 砂岩 的 硅 同 位 素 组 成 均一 ，6 30Si 值 为 -0.2%o ~ 0.2%, 平均 6 Si 值 
0。 石 贡生 与 石英 砂 行 的 这 些 硅 同位 素 特征 与 它们 由 花岗岩 风化 残余 的 石英 所 形成 是 一 臻 
的 。 

粘土 矿物 的 6 ”Si 值 比较 分 散 ， 最 低 为 =2.6%， 最 高 可 达 0.1%o， 但 总 体 上 为 负 值 。 
不 同 成 因 的 粘土 夏 物 在 硅 同 位 素 组 成 上 存在 明显 的 差别 : 热 液 蚀 变 形成 的 高 岭 土 其 6 Si 
值 为 -=0.1%o 一 0.1%o， 接 近 花 岗 贿 的 6” Si 值 ; 风化 形成 的 高 岭 土 之 SSi 值 为 一 1.9%o 
一 一 0.1%o， 了 明显 回 质 什 方 问候 移 ， 反 映 风 化 作用 过 程 中 存在 明显 的 硅 同 位 素 分 馏 T 
平等 ，1994)。 

(Z) 化 学 沉积 硅 质 岩 

硅 华 、 海 底 寺 烟 向 硅 质 沉积 物 与 含 铁石 黄岩 是 典型 的 化 学 沉积 硅 质 岩 。 硅 华 形成 于 热 
果 出 口 ， 主 要 以 伪 日 石 的 形式 出 现 。 黑 烟 轴 是 指 在 海 模 、 洋 中 疹 地 热 系 统 中 涌 出 的 黑色 高 
温 含 金属 热 液 。 含 铁石 英 宕 是 前 寒 武 纪 较 广泛 出 现 的 条 带 状 沉积 铁 建 造 。 

硅 华 的 8 30Si 有 很 大 变化 范围 ,为 3.4%6 三 0:2%。 和 但 即使 同 二 地 热 区 + 硅 质 泉 华 的 
6 VS 值 也 有 相当 大 的 变化 ， 例 如 云南 腾冲 为 -0.6% 一 0.7%o， 美 国 黄石 公园 为 -0.7%。 
一 一 1.9%。， 美 国内 华 达 Steamboat 泉 的 硅 华 其 SSi 值 为 -1.2%o 一 0.1%o。 硅 华 硅 同位 素 
的 这 些 特征 表明 它们 由 不 同 地 热 区 源 岩 与 沉 省 的 条 件 和 环境 决定 CT OES, 1994). 

近年 发 现 的 洋 底 地 热 系 统 是 现代 成 矿 作 用 正在 进行 的 地 点 。 马 里 亚 纳 海 槽 位 于 西 太 平 
TEM KEM, AAI ee. RD KAR Rao, a PRAIL 
为 黄 铁 矿 、 石 英 、 和 蛋白 石和 方解石 所 充填 。 在 水 次 3600 ~3700 m HX RAR pii OB 
近 ， 有 一 些 活 动 性 的 海底 热 液 烟 因 物 。 这 些 烟 鸯 物 以 硅 质 为 主 ， 呈 黄 褐色 ， 间 有 黑色 、 灰 
白色 或 蓝 色 ， 呈 块 状 或 玻 松 土 状 。 烟 向 物 高 约 2 m、 直 径 50~70 cm。 黑 烟 向 硅 质 沉积 
的 6 Si 为 -3.1% 一 一 0.4%。， 高 值 接近 于 玄武 岩 值 ， 低 值 与 陆地 硅 华 的 相似 。 高 于 
100C 的 采样 点 的 样品 的 SG Si 高 (一 0.4%o 一 一 0.6%o)， 而 低 于 100T AY “KARI” Ean 
6 Si 低 而 分 散 (一 0.6%o 一 一 3.1%o)。 冲 绳 海 槽 黑 烟 向 硅 质 沉积 物 的 8 Si 为 -2.8‰%o 一 0 
(IT AFE, 1994). 

对 马 长 岭 、 费 东 和 加 拿 大 苏 必 利 尔 条 带 状 沉积 铁 建 造 (BIF) 的 分 析 表 明 ， 条 带 状 磁 
铁石 英 宕 的 6 Si 为 -2.2%o 一 一 0.8%。， 有 明显 低 于 含 矿 围 岩 (BAKANA, BAERT, 
云母 浅 粒 岩 和 云母 石英 岩 ) WY OSB. 

条 带 状 磁铁 石英 岩 的 8 ”Si 值 为 负 ， 与 硅 华 (一 3.4%。 ~0.2%0). MR “PAX” iit 
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淀 物 (一 3.1%o 一 一 0.4%) 相似 ， 在 SIO, 从 游 液 沉淀 过 程 中 ， 存 在 着 动力 学 同位 素 分 馏 ， 
沉淀 的 SiO, 较 浴 液 中 残留 的 有 较 轻 硅 同 位 素 组 成 CT BES, 1994). 

(=) 生物 成 因 硅 质 沉积 物 

生物 在 硅 的 地 球 化 学 循环 中 起 着 重要 的 作用 。 硅 是 许多 有 机 物 中 的 微量 元 素 ， 在 某 些 
植物 中 可 达 百 分 之 几 ， 在 许多 生物 体 中 ， 硅 以 蛋白 石 形 式 出 现 。 已 知 含 硅 最 多 的 生物 有 木 
贼 和 人 竹 等 维 管 植物 、 硅 藻 、 海 绵 和 放射 虫 等 。 生 物 硅 的 8 Si 在 地 球 上 有 最 大 的 分 馏 ， 总 
范围 为 -3.7%。 一 2.5%o。 不 同 生 物 在 硅 同位 素 组 成 上 有 各 自 的 特征 ， 木 贼 的 8 “Si 值 为 
0.5%o 一 2.5%o， 均 为 正 值 。 竹 属 一 个 样品 的 6 ”Si 为 -1.7%。 硅 藻 土 的 8 Si 值 为 
一 0.2%o 一 一 1.1%o。 太 平 洋 中 部 沉积 物 中 3 个 放射 虫 样 品 的 SSi 值 为 0.2%o 一 0.3%o。 海 
绵 骨 针 的 6 ”Si 值 为 -3.7%。 一 一 1.2%o， 显 示 具 有 最 低 的 ?Si 含量 。 

生物 沉积 是 晚 前 寒 武 纪 以 来 Si 从 大 洋 水 中 析 
出 的 主要 途径 。 硅 藻 土 的 6Si 范围 为 一 1.2%‰%o 一 
1.4%. ERRAKETA, TEB AY HE ——=. 4 ET 
同位 素 研 究 可 提供 关于 过 去 大 洋 硅 循环 的 信息 。 
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a RC11-94 
南大 洋 的 三 个 外 孔 中 硅 藻 蛋白 石 的 硅 同 位 素 测定 。 3 1 
给 出 平行 的 结果 (图 15.6)， 代 表 末 次 冰期 开始 09 a i 
的 钼 和 孔 下 部 为 中 等 大 小 的 6 Si 值 ， 在 最 大 冰期 T RC13-269 
时 8 0Si 最 小 ， 然 后 再 逐渐 增加 到 现在 〈 间 冰期 ) 10 


值 1.2%o 一 1.5%o。 在 如 南大 洋 这 样 的 轻微 成 层 的 0.2 

海洋 中 ， 可 以 用 瑞 利 模式 描述 可 溶解 佳 的 消耗 和 | DE bir 
硅 同 位 素 组 成 的 变化 ， 随 着 溶解 硅 的 消耗 ，6 Si 

增加 。 上 述 钻 孔 中 的 8 30Si BARE BEY ZAE IB ET VA 图 5-6 MACE StL TERR A 
用 这 样 的 模式 解释 ， 说 明 最 大 冰期 时 大 洋 中 硅 酸 FANE FIERAR AREKE 
的 利用 率 最 低 ， 钻 孔 中 蛋白 石 百 分 含 量 和 有 机 碳 ee 

6 5C 值 平行 于 6 Si 变化 对 此 模式 提供 了 旁证 (De la Rocha 等 ，1998 ) 。 

放射 忠 硅 质 岩 是 生物 沉积 硅 质 岩 的 一 种 主要 类 型 ， 产 出 时 代 从 早 寒 武 世 到 现代 。 中 国 
放射 虫 硅 质 岩 的 68 ”Si 范围 为 -0.6%‰% 一 1.1%o， 硅 同位 素 与 其 生成 环境 有 关 : 深海 放射 忠 
硅 质 崖 往往 具 较 低 的 8 30Si 值 ， 而 浅海 或 半 深 海 放射 虫 硅 质 岩 具有 较 高 的 8Si 值 (本 局 
平等 ，1994)。 

在 华北 中 元 古代 地 层 中 的 硅化 球状 全 层 石 的 86 Si 值 为 2.4%o 一 3.2%o， 这 些 是 目前 
地 球 上 最 富 30Si 的 样品 。 究 竟 是 指示 地 质 环境 还 是 地 质 时 代 ， 有 竺 进一步 研究 。 

中 国 不 同时 代 硅 质 岩 的 硅 同 位 素 研究 表明 : 一 类 6 ”Si 值 在 -0.5% ~0.1%o 之 间 ， 与 
火山 涯 及 深海 放射 虫 硅 质 岩 的 范围 相同 ， 代 表 性 的 岩石 是 秦岭 地 区 泥 倪 纪 顺 气 沉积 矿床 中 
的 硅 质 岩 ， 另 一 类 的 8G30Si 值 在 0.3%o 一 1.3%o， 与 浅海 及 半 深 海 放射 虫 硅 质 岩 的 变化 范围 
相同 ， 这 类 岩石 往往 与 碳酸 盐 岩 石 共 生 ， 为 浅海 相 岩 石 。 少 量 的 硅 质 岩 的 6 ”Si 值 达 
1.6% 一 2.5%o。 和 碳酸 盐 岩 中 的 微量 硅 、 硅 质 条 带 及 结核 的 硅 同 位 素 测定 表明 ， 一 类 的 
6 30S; 值 为 一 0.8%o 一 0.1%o， 与 火山 岩 及 深 放射 虫 硅 质 岩 的 相似 ， 代 表 性 的 有 白云 鄂 博 、 
青 城 子 矿 区 的 样品 ， 这 些 碳酸 盐 岩 层 中 都 夹 有 火山 产物 或 海底 热 水 沉 积 物 ; ARW 
S 30Si 值 为 1.1% 一 2.8%o。， 相 当 于 硅化 球状 鱼 层 石 的 变化 施 围 ( 丁 慷 平 等 ，1994)。 
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第 二 节 和 所 同位 素 地 球 化 学 


氮 的 原子 序数 为 7， 相 对 原子 量 为 14.0067。 在 自然 界 所 有 LN、SN 两 个 同位 素 ， 大 
气 氮 中 两 同位 素 的 相对 丰 度 分 别 为 99.634% 、0.366% 。 对 空气 中 氮 同 位 素 测定 表明 ， 到 
50 km 高 处 ， 其 同位 系 组 成 保持 稳定 。 溶 解 于 海水 中 的 氮 在 几 千 米 深 的 范围 内 同位 素 组 成 
与 大 气 的 氮 同 位 素 组 成 相同 。 地 球 上 和 氮 位 素 的 变化 范围 为 -1$.6% 一 31%。 在 地 表 条 件 
下 ,所 可 以 以 气态 、 液 态 或 固态 存在 ， 其 价 态 由 +5 变化 到 - 3， 存 在 形式 为 NO; 、 
NOx . No, NHF. NH., NO., NO, NO 和 和 氨基酸 等 有 机 氮 等 。 价 态 的 变化 有 利于 同位 


ie gaan Hes HOMES HP UT A ae BEL BSH 

| 如 图 15-7 所 示 。 由 于 其 低 浓度 与 无 处 不 在 
| AMR AGRI. Kika N 的 
溶解 度 是 非常 有 限 的 ， 尽 管 氮 中 许多 以 易 
W NHI 形式 存在 。 因 此 ， 火 山 岩 ， 只 有 
水 下 玄武 岩 提供 地 幅 N 的 有 用 样品 。 测 定 


10 













oC er 
E MOR oy oy ?玄武岩 中 的 氮 同 位 素 既 存在 污染 问题 又 有 
5 O _ 分析 问题。 这样， 与 低 的 丰 度 “通常 小 于 1 
he Se es feel DS AG 
0 





很 困难 。MORB 中 的 & Nam 的 范围 从 — 

29%o 到 后 12%ok OIB (ARD) JU oP OT 

| 达 +20% 。 现 在 ， 很 困难 确定 这 种 变化 多 

-15 -10 -5 +10 tI 120 大 程度 上 反映 了 污染 (特别 是 有 机 质 的 污 

染 )、 脱 气 过 程 中 的 分 馏 或 真实 的 地 幅 不 均 

图 15-7 ”地壳 与 地 幅 物 质 中 的 氮 同 位 素 组 成 ”一 性 。 也 许 ， 所 有 能 说 明 的 是 玄武 岩 中 的 
A 氨 看 起 来 平均 具 正 的 8 SN 值 。 

含 所 矿物 非常 少见 ,主要 有 铀 硝 石 (NaNO3)、 硝 石 (Ca-KNO;), & #4 
(NEH MegPO, .6HJO) BER HA (NHiMgPO,:H,O), WAKA (TN) AAG 
(SiN2O) 等 ， 后 两 种 矿物 仅见 于 陨石 中 。 

地 球 火 成 岩 及 其 中 造 岩 矿物 以 及 大 部 分 陨石 和 月 岩 合 氮 从 约 为 1 X10 ~100x10”°。 
火成岩 和 变质 岩 中 ， 氮 常 富 集 在 黑 云 母 中 , £ NH 量 大 于 250 Xx 10““。 下 型 球 粒 陨 石和 
碳 质 球 粒 陨石 含 氮 分 别 达 800 x10 -5 和 2000x10-“。 沉 积 肉 含 所 100 xX 10 -5 一 200x10-"， 
页 岩 中 可 达 600 X 10。 现代 海洋 沉积 物 含 氮 达 2000 X10 ““， 煤 、 原 油 和 天 然 气 中 含 氮 分 
别 可 达 30 000x10-5、20 000x10-“ 和 几乎 100% (体积 分 数 )。 

陨石 中 氮 以 矿物 、 氨 基 酸 和 杂 环 化 合 物 等 形式 存在 。 在 火成岩 中 氮 以 NHs 形式 替换 
K+, 2% 10%~20%NH; 可 被 1M 的 HCl 淋 滤 ， 所 以 这 部 分 NH4 为 存在 于 矿物 颗粒 边界 
上 的 可 溶 盐 以 及 实验 室 污染 或 天 然 条 件 下 的 生物 污染 。 此 外 氮 也 可 是 有 机 态 和 本 在。 沉积 知 
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中 氮 含 量 与 有 机 碳 含量 成 正 相 关 ， 现 代 沉 积 物 的 CAN 比 约 为 $ 一 50 (平均 20)， 表 明 沉 积 
岩 中 为 氮 有 机 来 源 。 此 外 粘土 矿物 能 吸附 NH; ， 所 以 碎 悄 沉积 岩 中 氮 含 量 与 粘土 矿物 的 
SEREK. EFATE NO 和 NO， 氧化 态 形式 存在 ， 也 可 呈 NH4 和 氨基 酸 等 有 
机 物 形 式 存 在 。 

海洋 中 毛 除 溶解 外 ， 主 要 是 NH ， 它 与 大 气 平衡 。 随 温度 下 降 、 盐 度 升 高 ， 气 的 次 
解 度 增加 。 大 洋 中 NHI. NO; 和 NO; (REE RAE ia SUPT PE, Are Ra. A AR 
度 而 变化 。NO; 含量 随 水 深 而 增加 ， 大 西洋 和 太平 洋 深 层 水 中 分 别 为 1.2 和 2.5 mg/L. 
河 湖 水 中 氮 可 呈 NH, EHME, AER, NO 等 状态 存在 。 在 厌 氧 条 件 下 ，NOs BS, 
以 NH 为 主 。 地 表 水 中 NOS 平均 含量 比 地 下 水 高 ， 且 变化 大 。 人 饮水 标准 为 [NO 」 < 
10x106, 但 由 于 施用 含 氮 肥料 、 地 热 区 热 泉 涌 出 等 许多 人 为 和 天 然 原 因 ， 许 多 地 方 超 
过 了 标准 。 

KA PIAA AULA AA NHI NO, 和 NO 是 主要 工业 污染 物 之 一 。 了 雨水 中 NO; 8 
量 与 年 降雨 量 成 反比 ， 如 美国 东海 岸 的 雨水 含 NO 0.2 mg/L, WKH a 1.8 mg/ 
L。 此 外 天 然 气 中 也 常 含 所 〈 郑 永 飞 、 陈 江上 峰 ，2000)。 

一 、 氮 同位 素 分 馏 

大 多 数 氨 化 合 物 中 的 氮 同 位 素平 衡 分 饮 系 数 是 通过 理论 计算 得 到 的 。 计 算 结 果 表 明 ， 
从 NO>NH >N: >N O> NO, PN 依次 富 集 。N,( 液 ) -N (40) 的 平衡 分 馏 系 数 为 
1.00085， 说 明 水 溶液 中 的 氮 略 为 富 集 "N。 

氮 同 位 素 的 物理 化 学 与 生物 化 学 等 动力 学 过 程 可 造成 明显 的 同位 素 分 锦 了 如 氮气 在 多 
孔 介 质 中 运 移 造 成 SN 随 扩散 运 移 距 离 的 增加 而 减少 ; 地 球 上 的 氮 同 位 素 组 成 比 火 星 大 气 
SHON 就 是 由 于 火星 的 重力 较 小 ， 轻 同位 素 更 易 扩散 丢失 ; NH4 与 离子 交换 树脂 进行 
交换 时 ， 交 换 到 树脂 上 的 NH}? BEN, MHA 5% ~ 25% (PBR, 1986) 。 

生物 固氮 作用 形成 的 植物 有 机 物 中 5N 的 含量 比 大 气 氮 稍 低 。 在 生物 的 分 解 代谢 作用 
中 ， 有 机 物 中 氮 转 化 为 NHz+ ， 这 一 过 程 使 NH4 的 6 PN 比 有 机 物 低 5%o 一 7%。NH4 经 
细菌 氧化 为 NO7 时 〈 硝 化 作用 )， 所 产生 的 NO 比 NHI W e 5N 要 低 5%o 一 21%o。， 决 定 
分 馏 的 是 NH+ ~>NO; 。 在 氧 含量 很 低 时 ， 细 菌 能 将 NO BENN APF, SENS BUA A 
同位 素 分 馅 值 为 -20%， 在 热带 太平 洋 测 得 的 值 为 -40%。， 这 些 说 明 反 〈 去 ) 硝化 作用 过 
程 中 氮 同 位 素 的 分 馅 与 NO 的 浓度 、 氧 分 压 、 温 度 及 还 原 细菌 的 数量 等 因素 有 关 。 

二 、 隅 石 、 月 岩 氮 同位 素 地 球 化 学 

月 岩 的 8 5N= -190% 一 125%o。 一 般 用 分 步 加 热 方 法 研究 ， 借 此 可 以 辨认 出 不 同 的 
组 分 。 如 图 15-8 为 Apollo- 17 带 回 的 月 岩 70011 的 析出 谱 ， 其 氮 含 量 约 为 70x10“。 最 
低温 〈600C ) 组 分 为 吸附 的 地 球 大 气 氮 ，800C 和 1000C 下 析出 的 组 分 被 解释 为 近期 太 
阳 风 和 古老 太阳 风 植 人 组 分 ， 最 高 温 (1325) 析出 的 组 分 为 散 裂 反 应 产物 组 分 。 海 盗 写 
(Viking) 登 火 星 飞行 的 实测 火星 大 气 氮 的 结果 为 "NAAN = 0.00640 土 0.001， 相 当 于 
N= (770 土 300)9%o。 

陨石 中 S SN 变化 范围 极 大 ， 已 知 最 低 值 为 - 326%。， 发 现 于 Allende 陨石 的 酸 溶 残 汀 
中 ;最 高 值 为 973%。， 见 于 石 铁 限 石 中 。 各 化 学 群 陨 石 的 86 N 各 不 相同 : Cl 和 C2 群 为 
30%o 一 50%o; E PE — 30% ~ — 40%; C3 群 为 -66%o 一 一 326%o; 普通 球 粒 陨石 为 一 10%。 
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一 20%o; 铁 陨 石 为 -90%o 一 1S0%o。 这 些 变异 
反映 它们 的 原始 特征 ， 即 受 原 始 太阳 星云 不 
均一 性 、 核 过 程 、 凝 从 和 吸 积 Can E HERE 
早 、C PERERA REE RTE P N 选择 
性 丢失 等 ) HERK. KELE, WAR 
产物 植 人 、 太 阳 风 植 人 、 变 质 丢 失 等 影响 应 
ARK Bk KS, 2000). 
=, Shi SIR) ace BK eS 
上 地 帐 来 源 的 金刚 石 可 含 高 达 2000 ug/g 
的 N， 因 此 是 地 帐 氨 的 绝 好 样品 。 正 如 图 15- 
7 所 示 ， 高 6 六 C 金刚 石 (最 常见 ， 通 常 是 橄 
HAHAA) 其 SN 从 一 12%o 到 + 5%, 平均 
为 一 3%， 明 显 不 同 于 玄武 岩 中 观察 到 的 正 
ee 值 。 低 OPC 金刚 石 一 般 具 正 的 6 PN 值 。 由 
于 地 尝 宕 石 中 有 机 质 与 铵 一 般 具 正 的 OPN, 
图 15-8 月 岩 70001 号 阶段 释 氮 同位 素 组 成 ”该 特征 与 这 组 金刚 石 来 自 消减 的 地 过 物质 的 
GRABA KSE, 2000) 假设 是 一 致 的 。 然 而 ， 由 于 玄武 岩 似 乎 一 般 
FUER 6 “N， 其 他 解释 也 有 可 能 。 | 
纤维 状 金刚 石 ， 可 能 与 将 其 携带 到 地 表 的 金伯利 岩 有 直接 关系 (Boyd S, 1994), H 
更 均一 的 6 "了 N， 均 值 大 约 为 - 5%。 由 于 可 能 在 氮 进 入 金刚 石 的 过 程 中 有 明显 的 同位 素 
分 饮 ， 这 类 人 金刚石 数 据 的 意义 也 不 明确 ， 地 慢 金 刚 石 的 氮 同 位 素 问 题 仍 没 解决 。 
四 、 沉 积 岩 氮 同 位 素 地 球 化 学 
在 缺 氧 环境 ， 有 些微 生物 利用 溶解 硝酸 盐 中 的 氧 和 细菌 脱 氮 作用 中 优先 消耗 宣 集 “N 
的 硝酸 盐分 子 ， 残 余 硝酸 盐 因 而 富 集 2"N。 大 洋 水 /沉积 物 界面 附近 的 脱 氮 过程 还 伴随 硝化 
过 程 ， 使 沉积 物 中 镀 氧 化 为 硝酸 盐 。 美 国 西北 部 沿 太平 洋 的 一 个 海湾 (Puget Sound) 的 
浅海 沉积 物 ， 回 下 扩散 的 硝酸 盐 中 观察 不 到 氮 同 位 素 分 饱 。 但 从 沉积 物 回 外 扩散 的 氮气 的 
6 5N 比 有 机 物 和 上 覆 水 柱 的 硝酸 盐 高 约 4.5%， 其 原因 是 氮 在 缺 氧 条 件 下 硝化 时 发 生 了 
RERIT o 
许多 到 达 沉 积 物 冰 界面 的 有 机 氮 会 在 成 岩 过 程 中 丢失 。 然 而 沉积 物 的 氨 同 位 素 成 分 是 
根据 初始 有 机 物 来 确定 的 。 例 如 ， 白 垩 纪 海 洋 沉 积 物 较 低 的 6 “N， 是 由 于 异常 的 海洋 生 
物化 学 作用 减 慢 了 大 洋 循环 。 
随 着 有 机 物 成 岩 作 用 的 进行 ， 毛 能 够 以 NHG 形式 替代 KT 而 进入 粘土 矿物 的 唱 格 。 
这 种 进入 粘土 矿物 和 云母 的 氮 来 日 有 机 物 分解 ， 其 氨 同 位 素 组 成 与 有 机 氮 一 样 。 
远洋 沉积 物 总 氮 的 6 SN= 3% ~ 10%, 与 沉积 物 中 有 机 质 的 值 一 致 ( 郑 永 飞 等 ， 
2000)。 
五 、 变 质 岩 氮 同 位 素 地 球 化 学 
沉积 物 变 质 时 ， 由 于 脱 挥发 分 作用 将 发 生 NH; 的 丢失 ， 此 时 伴 有 显著 的 氮 同 位 素 分 
馏 ， 残余 物 中 富 集 ?*N。 因 此 ， 高 级 变质 岩 和 花岗岩 相对 富 集 ?N， HOPNAA 8% ~ 
10%o。 
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美国 加 州 Catalina 岛 高 级 变质 岩 是 一 典型 的 发 育 于 俯冲 带 上 的 变质 带 。 氮 同位 素 研 究 
RH, AATAS KsO 含量 成 正比 ， 氮 以 NHI 形式 存在 于 白色 云母 (BoE. RAB 
F) 中 。 随 着 变质 程度 增加 氮 含 量 下 降 ，6 PN 增加 。 硬 柱石 - 钠 长 石 变质 岩 和 其 中 云母 以 
及 人 硬 柱 石 - 蓝 片 岩 和 其 中 云母 的 6 5N 分 别 为 1.9%o 土 0.6%o 和 2.4%o 土 0.3%o。 绿 帘 石 - 蓝 片 
岩 、 绿 帘 石 - 斜 长 角 闪 岩 和 其 中 云母 以 及 和 斜 长 角 闪 宕 和 其 中 云母 的 6 ON 分 别 为 (4.04 
0.7)%o 和 (4.3 土 0.8)%o， 随 着 变质 程度 增加 6 PN 增加 。 在 混合 岩 范 围 内 氮 同 位 素 组 成 
均一 ， 表 明 变 质 流 体 在 干 米 尺度 上 是 均一 的 ， 有 大 规模 的 混合 作用 存在 。 在 混合 岩 脉 体 和 
伟 晶 岩 和 角 闪 岩 相 沉积 变质 岩 中 ， 白 云母 的 6 5N 一 致 ， 表 明 混 合 岩 化 过 程 中 氮 同 位 素 分 
饮 很 小 〈 郑 永 飞 等 ，2000 ) 。 

六 、 有 机 矿产 氮 同 位 素 地 球 化 学 

(=) Foe 

氮 是 天 然 气 中 的 常见 组 分 ， 其 量 由 百 分 之 几 到 几乎 100% (体积 百分比 )，5 PN 值 一 
般 为 一 11.5%o 一 18%o， 而 极端 值 可 分 别 为 一 47.6% 和 45.7%。 其 成 因 可 能 是 沉积 岩 中 有 
机 物 分 解 、 沉 积 物 沉积 时 捕获 的 氮 、 地 帐 去 气 产 物 、 陆 党 岩石 在 变质 或 部 分 炊 融 时 的 去 气 
以 及 1HC 误 变 产物 或 其 他 核反应 产物 等 。 德 国 北 部 气田 的 测定 结果 给 出 6 nN 为 三 组 : 
-10%o、5%o 和 17%o。 未 经 运 移 的 天 然 气 的 SN 随 成 熟 度 提高 而 增加 ; 经 过 运 移 的 天 然 
A, BERAK, OPN AIR (Aba KS, 2000). 

(Z) 石油 

原油 相对 于 原 岩 干 栈 根 贫 SN, 但 成 熟 和 运 移 过 程 中 又 使 *N 富 集 = 德国 油田 原 岩 有 
机 物 和 原油 的 6 SN 相差 27%。， 靠 近 原 岩 的 原油 较 “ 轻 ”(6 了 N= 一 8.7%o)， 运 移 较 远 的 
原油 较 “ 重 ”(6 N= 18%o)。 

美国 南部 某 地 三 个 互相 大 置 的 油气 藏 研究 表 蚂 ,| 热 成 熟 时 有 机 分 子 中 的 ”N 优先 丢 
Ro ABE N 进入 溶液 或 被 粘土 矿物 吸附 ， 原油 则 富 集 *N。 干 酷 根 的 平均 6 N= 
3,2% 土 0.3%， 泥 岩 中 NH 的 SSN=3.0%o 土 1.4%o， 两 者 相似 。 沥 青 的 SN 随 深度 由 
约 3.5%o 增 加 到 $.1%o。 在 深部 油气 藏 的 砂岩 (> 100C )， 原 油 的 6 N= 5.2%。 +0.4%o, 
与 其 生 油 岩 中 沥青 的 6 SN 一 致 。 建 造 水 富 上 AN,， 平均 SPFN= (-2.242.6)%0. WAP 
NHI 的 6 ON 介 于 油 与 水 的 6 5N 值 之 间 ， 生 油 砂 岩 中 NH4 的 6PN= (3.0 土 1.2)9o， 
不 生 油 砂岩 中 为 (0.2+2.4)%。 在 浅 部 油气 藏 砂岩 (<90C) FP, NHI AY e PN RAS 
到 流体 的 影响 ， 生 油 和 不 生 油 砂岩 中 NHA 的 SPSN 均 为 (-1.2+0.8)%o。 原 油 和 水 的 
6 5N 分 别 为 (11.5 土 0.3)%‰o 和 “(3.8 土 0.1)%。， 比 深部 油气 藏 中 油 和 水 富 集 人 NN 约 6%o。 
这 表明 对 浅 部 油气 藏 而 言 ， 现 存 流体 是 在 自身 矿物 形成 之 后 才 进 入 油气 藏 的 ， 而 流体 富 集 
5N 发 生 在 其 运 移 的 过 程 中 ( 郑 永 飞 等 ，2000)。 

(=) 煤 

煤 的 SSN= (-2.5 一 6.3)%o， 与 有 机 物 的 来 源 和 煤 的 变质 程度 有 关 。 例 如 ， 由 陆 
生 植物 形成 的 煤 的 S SN 低 ， 而 浮游 生物 形成 的 煤 的 S SN 高 。 煤 在 热 成 熟 时 放出 富 ”>N 
的 气体 化 合 物 ， 所 以 煤 的 级 别 愈 高 ，5 ON 高 ; 但 成 熟 度 最 高 的 煤 的 8 SN 却 又 升 高 ( 郑 
永 飞 等 ，2000)。 
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七 、 水 较 氮 同位素 地 球 化 学 

(一 ) 淡水 

雨水 把 土壤 中 的 可 溶 氮 化 合 物 带 到 地 下 水 面 附 近 。 地 下 水 中 氮 的 来 源 ， 除 雨水 从 表层 
土壤 带 来 外 ， 还 有 肥料 、 污 水 、 动 植物 排泄 物 、 地 下 水 蕃 水 层 中 的 溶解 物质 等 ， 主 要 以 
NO; 式 存在 ， 在 还 原 条 件 下 有 少量 NH? 。 地 下 水 的 GPSN= (0 一 25)%o， 取 决 于 当地 的 
毛 源 。 这 种 变异 可 用 在 水 文学 研究 上 。 


(二 ) 海水 
大 洋 深 层 水 中 溶解 硝酸 盐 的 8 SN 为 6%o 一 8%o。 脱 氮 反 应 是 保持 大 洋 水 OPN 高 于 大 
气 的 主要 机 理 。 


海洋 颗粒 有 机 物 (POM, particulate organic matter) 的 SPDN 值 为 3% 一 13%， 而 陆 
地 来 源 颗粒 有 机 物 则 为 -6.6%o 一 5.2%o (平均 为 2.5%o)， 相 对 贫 ”N。 据 此 可 以 研究 近海 
区 域 水 体 的 混合 。 如 1974 年 4 月 所 测 荷 兰 须 德 海 某 河口 湾 的 POM BY e PN (图 15-9) 表 
明 ， 内 陆 80 km 处 SEN= (1.$ 土 0.2)%o， 向 北海 变 为 (8.0 土 1.8)%o， 有 增加 趋势 。 但 
由 于 有 机 物 的 季节 性 生长 ， 无 论 陆 地 和 海洋 POM 都 有 明显 的 季节 变化 。 春 天 和 初夏 ， 生 
HWER, SN 低 ， 而 夏秋 则 6 SN 高， 在 北海 达 11.5%. POM 中 8 PN 随时 间 的 变 
化 ， 因 此 在 应 用 海洋 和 陆 源 氮 同 位 素 示 踪 时 必须 谨慎。 

海洋 POM 由 浮游 生物 在 大 洋 表 层 营 养 层 中 产生 ,下 沉 时 在 无 光 层 中 分 解 。 因 为 
POM 分 解 时 氮 比 碳 容易 丢失 ， 其 CAN 比 随 深度 而 增加 。 颗 粒 有 机 氮 的 6 PON 随 深 度 的 变 
化 见 图 15-10。PON 的 含量 从 表层 水 向 下 数 十 米内 增加 ， 这 是 因为 由 于 浮游 生物 活动 而 大 
量 形 成 之 故 。 然 后 其 含量 问 深 部 不 断 减少 ， 这 是 由 于 它 的 分 解 。 在 约 500 m 以 下 保持 不 
变 ， 直 到 洋 底 。 与 此 相应 ， 大 洋 表 面 到 约 75 m, AAKE, S ON 下降 ， 达 到 最 低 值 
约 2.9%。， 其 原因 是 因为 浮游 生物 优先 吸取 MNO; 宁 随 后 6 ONT, HEA 500 m 时 ， 
达到 13%， 这 是 因为 浮游 生物 分 解 时 ，™N 优先 丢失 。 随 后 OPN 保持 不 变 ， 直 到 洋 底 。 

缓慢 沉 和 洋 底 的 POM 进入 洋 底 沉积 物 。 据 此 判断 洋 底 沉积 物 的 6 PN 应 与 悬浮 POM 
的 一 样 ，S PN 应 为 8%o 一 13%o。 但 实测 值 较 低 ， 约 为 (6.8 土 4.1)%o。 北 太平 洋洋 底 沉 积 
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氮 同 位 素 变异 图 组 成 随 座 度 的 变化 
( 据 Mariotti 等 ，1984 ) ( 据 Faure, 1986) 
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物 的 8 5N 低 达 2.9%o 一 4.4%o。 其 原因 不 外 乎 有 其 他 氮 源 存在 或 POM 沉积 后 6 PN 发 生 
变化 。 有 一 种 解释 认为 洋 水 中 还 有 一 种 快速 沉降 颗粒 ， 因 沉降 快 所 以 未 受到 氧化 分 解 影响 
因而 富 “N。 这 种 颗粒 不 易 在 过 滤 水 样 时 被 采集 到 。 


第 三 节 硼 、 锂 同位 素 地 球 化 学 


20 世纪 80 年 代 以 来 ， 分 析 技 术 的 迅猛 发 展 ,, 解决 了 B 和 Li 同位 素 分 析 上 的 困难 ， 
使 其 得 到 快速 发 展 ， 现 已 观察 到 地 球 样品 的 "BA"B 比值 大 约 在 9% 的 范围 内 。 确 同位 素 
已 用 于 解释 各 种 地 球 化 学 问题 。 其 中 最 车 名 的 是 : 热 液 过 程 、 成 矿 流体 的 性 质 与 起 源 、 茶 
发 宕 与 讽 水 的 起 源 、 古 海洋 的 pH 从 、 与 消减 有 关 的 岩浆 起 源 、 地 帐 的 地 球 化 学 演化 。Li 
同位 素 还 处 于 初期 阶段 。 硼 的 原子 序数 为 5， 有 中 B 和 1B 两 个 同位 素 ， 其 丰 度 分 别 为 
19.9% 和 80.1%。 锂 的 原子 序数 为 3， 有 sLi 和 “Li 两 个 同位 素 ， 它 们 的 相对 丰 度 分 别 为 
7.42% FI 92.58%. 

尽管 B 和 Li 可 作为 矿物 主要 化 学 组 分 ， 但 这 些 矿物 的 产 出 非常 有 限 ， 在 硅 酸 盐 中 这 
些 元 素 一 般 替 代 其 他 元 素 。 硼 在 海水 中 相对 较 丰 富 ， 其 浓度 为 4.5 ug/g ARD, RRE 
为 0.17 wgA。 在 硅 酸 盐 中 ， 硼 的 浓度 从 新 鲜 玄 武 岩 与 橄榄 宕 中 0.02 pg/g 到 粘土 宕 中 的 
JUT ug/g。 锂 的 浓度 一 般 从 几 ug/g BULE ug/go WK 11-1 Sta, "BÆB 比值 以 与 NBS 
O51 标准 的 千 分 偏差 表示 (6 1B)，5LiDi 以 与 NBS LpCO (L-SVEC) 标准 的 千 分 偏差 
表示 (6 "Li)。 

FARAH, PULP RES aA RAR RAMUS (如 BO) 或 以 四 面体 (如 
B (OH), ) 配 位 结合 在 一 起 (惟一 例外 的 是 硼 与 气 的 结合 ， 如 BF3)。 由 于 三 角形 与 四 面 
体形 式 的 键 长 度 与 振动 频率 不 同 ,/ 可 预期 这 两 种 形式 之 辐 发 生 同 位 素 分 锦 。 这 也 得 到 了 实 
验 的 证 实 , 在 B (OH); 与 B (OH), 之 间 大 约 有 20% 的 分 馏 ， 1B 优先 进入 到 B (OH); 
中 。 

天 然 水 溶液 中 ， 硼 既 以 硼酸 (B (OH) 又 以 硼酸 盐 离 子 (B(OH), ) 的 形式 出 现 。 
海水 中 ， 约 80% 一 90% 的 硼 以 B (OH), 的 形式 存在 。 在 淡水 中 ，B (OH BARE; 仅 
在 高 碱 性 溶液 中 ， 如 咸水湖 ，B (OH) 才 占 优势 。 地 壳 中 最 常见 的 硼 矿 物 是 电气 石 
(Na (Mg,Fe, Li, Al)SiṣOis (BO;3)3 (OH，F)4) ， 其 中 硼 是 以 BO; 团 形 式 存 在 。 在 粘土 
矿物 中 ， 硼 看 起 来 主要 以 B (OH)， 形 式 ， 最 有 可 能 替代 四 面体 层 中 的 二 氧化 硅 。 普 通 火 
成 岩 矿 物 中 硼 的 配 位 不 确定 ， 可 能 取代 四 面体 位 置 中 的 Si。 硼 在 火成岩 中 是 不 相 容 元 素 并 
极 易 旦 流体 活动 。 硼 也 易于 吸附 到 粘土 矿物 表面 。 在 浴 解 与 吸附 硼 之 间 有 一 20%o 到 — 30% 
的 同位 素 分 馏 ( 即 吸附 BB), BET pH 与 温度 (Palmer 4, 1987). 

图 15-11 说 明了 B 同位 素 在 各 种 地 质 体 中 的 变化 。Spivack 和 Edmond (1987) 发 现 海 
水 的 SUB 为 +39.5%， 并 且 在 分 析 误差 (40.25%) 内 是 均一 的 。 新 鲜 的 洋 中 消 玄 武 岩 
SUB 大 约 为 一 4%。 洋 岛 玄武 岩 (OB) HAHN e TB (如 Chaussidon 和 Jambon, 
1994)。 大 陆地 过 的 平均 B 同位 素 组 成 可 能 位 于 - 13% 一 一 8%o 之 间 (Chaussidon 和 Al- 
barede, 1992). 

也 许 B 同位 素 地 球 化 学 最 明显 特征 是 海洋 与 硅 酸 盐 地 球 之 间 具 非常 大 的 也 同位素 分 
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馏 。 很 早 就 认识 到 这 种 差异 反映 了 硼 吸 附 到 














非 海 相 燕 发 兰 海洋 蒸发 岩 粘土 矿物 上 的 过 程 中 发 生 的 分 馏 ( 如 
-30 %o EMR i Schwarcz 等 ，1969)。 然 而 ， 这 种 分 馏 仅 大 约 
oer 30% 或 更 少 ， 而 大 陆地 壳 与 海水 间 的 差 值 接 

~~ 近 50%. FFA, FFH k A] AR 2 ft 
< 的 净 效应 是 减 小 海水 的 6 B (Spivack 和 Ed- 
ei ee mond, 1977) BH 2 E Be BRE TF AR a — 
—-30% | <———> 个 简单 的 平衡 系统 的 事实 ， 而 是 一 个 动力 学 
热 液 蚀 变 洋 壳 控制 的 开放 系统 。 由 于 在 海洋 中 进行 的 所 有 

LAV A 过 程 看 起 来 是 优先 从 移 去 8B， 驱 使 海水 成 为 


oo TE pyet a 极 富 4B。 另 外 ， 有 可 能 硼 同位 素 的 额外 分 饮 
al 可 发 生 于 成 石 过 程 中 。Ishikawa 和 Nakamura 
(1993) WH eK a Se EN H 
质 、 钙 质 和 硅 质 软 泥 具 更 负 的 8 WB， 并 提出 
在 成 岩 过 程 中 发 生 进一步 分 饮 。 

Spivack 和 Edmond (1987) 调查 了 海水 
FRETE AY ACH. WD Fea Ba 

图 15-11 Hose HA RH JAY BIE] fe x 2 蚀 变 产 物 中 ， 因 此 ， 即 使 轻微 蚀 变 的 玄武 岩 

ee 表现 出 卫 含 量 的 显著 增加 与 35% Bl 15% 
的 增加 。 海 水 与 大 洋 地 壳 间 的 高 温 反应 过 程 中 , Spivack 和 Edmond (1987) 得 出 的 结论 是 
硼 由 热 液 流体 从 大 洋 地 壳 中 定量 提取 出 来 。 这 些 流体 的 同位 系 组 成 稍 低 于 海水 的 。 他 们 推 
断 这 些 流 体 中 的 硼 是 海水 与 玄武 兰 来 源 孔 的 简单 混合 ,， 仅 少 量 的 没有 同 亿 才 分 饮 。 由 大 
洋 钻探 计划 采 回 的 热 液 蚀 变 玄 武 岩 的 分 析 总 体 证 实 了 这 些 推断， 因 方 它们 贫 B 且 a MB BE 
近 0。 

相对 于 MORB， 岛 弧 火 山 岩 更 正 的 8 "1B 值 必定 部 分 反映 消减 海洋 沉积 物 与 蚀 变 洋 沈 
进入 到 岛 弧 岩浆 源 中 (Palmer，1991)。 这 个 设想 与 大 量 的 其 他 数据 是 一 致 的 。 然 而 ， 对 
岛 弧 火 山 岩 中 更 正 的 6 "1B 有 一 种 论点 是 可 能 反映 岩浆 上 升 过 程 中 沉积 物 或 刨 变 洋 完 的 同 
化 作用 (Chaussidon #1 Jambon, 1994), 

洋 岛 玄武 岩 (OIB) 与 MORB 之 间 è B 的 差异 也 许 是 更 成 问题 的 。 尽 管 到 目前 为 止 
没有 实验 与 理论 研究 ， 但 看 起 来 在 地 慢 熔融 过 程 中 发 生 明 显 的 分 馏 是 不 可 能 的 ， 一 是 因为 
温度 高 ， 二 是 因为 硅 酸 盐 熔 体 中 B 的 原子 环境 可 能 类 似 于 硅 酸 盐 固体 。 因 此 ， 如 我 们 见 
到 的 氧 同位 素 的 情况 一 样 ，B 同位 素 分 馏 可 能 仅 出 现 于 地 表 ， 并 且 OB 与 MORB Ie] AY 22 
异 必 定 一 定 程度 上 反映 了 地 表 过 程 。 

Chaussidon 和 Marty (1995) $€ iH Hh We 64 AHH Te] (iz Ze ZA A OIB 的 值 ( - 10%), H 
MORB 较 高 的 SB 反映 MORB 岩浆 被 蚀 变 改造 而 污染 。 有 几 个 理由 看 起 来 这 是 不 可 能 
的 。 首 先 ， 尽 管 仍 是 可 利用 数据 少 ，MORB 看 起 来 其 硼 间 位 素 组 成 上 相当 均一 。 这 了 束 意 
味 着 同化 作用 应 是 系统 的 并 无 处 不 在 ， 且 所 有 MORB 宕 浆 应 基本 同化 相同 量 的 物质 。 这 
两 者 看 起 来 极 不 可 能 。 第 二 ， 很 少 或 没有 MORB PKPA ŽERNE. B, 
玄武 岩 不 仅 有 机 会 同化 刨 变 的 洋 这 ， 也 有 可 能 同化 上 禾 的 沉积 物 。 然 而 ， 根 据 Chaussidon 
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和 Marty (1995) 的 假设 ， 它 们 并 没有 被 系统 污染 。 尽 管 它们 没有 被 系统 污染 ， 但 从 BA 
Os 同位 素 地 球 化 学 特征 上 有 洋 怠 玄武 岩浆 被 洋 壳 和 /这 积 物 侦 然 同化 的 证 据 。 

OIB 中 较 低 ô B 的 男 一 种 解释 是 它们 含有 通过 消减 作用 从 地 表 进 入 到 地 幅 中 的 再 循 
环 物质 。 地 慢 柱 与 由 其 产生 的 OB 岩浆 由 其 他 证 据 证 明 它 们 含有 来 目地 表 的 再 循环 物质 
(Hofmann 和 White，1982)。You (1994) 指出 在 消减 初始 阶段 期 间 处 于 中 温 下 的 沉积 用 
水 过 程 中 将 发 生 明 显 的 B 同位 素 分 馏 。 产 生 的 流体 将 富 集 5B， 使 沉积 物 亏 损 B。 因 此 ， 
消减 带 过 程 的 效应 将 降低 携带 到 深部 地 盎 的 沉积 物 与 海洋 地 壳 的 SG B Eo 

硼 同 位 率 的 更 有 趣 应 用 之 一 是 确定 古 海洋 的 pH 值 。 由 海水 沉 演 的 生物 成 因 碳酸 盐 其 
Ô B 比 海水 低 10%o 一 25%o。 这 种 分 馏 是 由 于 CaCO; 中 B 共 沉 淀 的 动力 学 引起 的 ， 该 过 程 
中 BB 结合 于 碳酸 盐 中 在 B (OH), 的 表面 吸附 之 后 (Vengosh 等 ，1991; Heming 和 Han- 
son，1992 ) 。 

B (OH); 与 B (OH), 之 间 的 反应 可 与 为 


B(OH); + H,O ~ B(OH); + H* (15-1) 
该 反应 的 平衡 常数 是 
ap — 1, LBCOB); ] 
pk = In TBCOH)3] su 


此 两 种 组 分 的 相对 丰 度 因此 依赖 于 pH 值 。 并 且 ， 我 们 能 很 容易 说 明 如 有 果 海 水 同位 素 组 成 
恒定 ， 此 二 组 分 同位 素 组 成 必定 变化 。 由 质量 平衡 有 : 
By (15 — 3) 
这 里 ,下 是 B (OH); 的 分 数 (1= 下 因此 就 是 BE (OH), 的 分 数 ), 6B; 是 B (OH); 的 
同位 素 组 成 ，8 34B4 是 B (OH), 的 同位 素 组 成 。 如 果 此 二 组 分 的 同位 素 组 成 与 恒定 分 馆 
因子 (4-3 有 关 ， 可 将 (15-3) 扇 成 
8 'Boy = 8 By + Asar (15 — 4) 
因此 假定 海水 的 恒定 分 馏 因 子 与 同位 素 组 成 ，B 的 二 组 分 61B 将 仅 依赖 于 下， 而 下 又 取 
HTF pH 值 。 如 果 上 面 给 出 的 碳酸 盐 中 B 的 进入 机 制 是 正确 的 ， 方解石 与 海水 间 的 BA"B 
分 饮 将 依赖 于 pH 值 。 因 为 不 同 碳酸 盐分 泌 组 分 可 能 分 馏 B 同位 素 稍 不 同 ， 情 况 稍 复杂 ， 
也 许 因为 它们 改变 其 微 环境 的 pH 值 ， 或 者 也 许 因 为 B (OH); 也 不 同 程 度 被 利用 。 因 此 
要 注意 排除 这 些 “ 至 关 重 要 ”的 影响 。 除 此 
之 外 ， 保 存在 沉积 物 岩 心中 的 海 活 生物 成 因 
碳酸 盐 的 同位 素 组 成 将 影响 它们 从 中 这 活 的 
水 的 pH 值 。 
Spivack 等 (1993) 发 现 印度 洋 中 大 洋 钻 
探 计 划 803D FLAT E 620 m 沉积 物 岩 心中 
孔隙 流体 具 恒 定 的 B 含 量 与 同位 素 组 成 。 由 人 


5"'B / %o 








此 ， 他 们 提出 大 洋 的 同位 系 组 成 在 过 去 21 年 龄 /Ma 

pecan aren clic D 图 15-12 ”大 洋 希 探 计划 803D 孔 过 去 21 Ma 
He ) o 然而 ， 有 筷 虫 万 解 石 测试 的 成 分 变化 iH 以 来 硼 同 位 素 与 计算 的 pH 1A 

显 (图 15-12)。 他 们 认为 这 种 变化 反映 了 在 ( 据 White，2000) 
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15Ma 到 7Ma 前 之 间 海 洋 pH 值 的 增加 。 

类 似 的 研究 中 ，Sanyal (1995) 对 比 了 在 末次 冰期 期 间 沉 积 的 与 现代 沉积 物 中 的 放 
海 和 浮游 有 孔 虫 HB。 他 们 发 现 大 西洋 与 太平 洋 浮游 有 孔 虫 的 6 B 在 未 次 冰期 期 间 高 
1.8 %， 而 大 西洋 与 太平 洋 的 深海 有 孔 虫 高 2.5%。 这 些 差别 对 应 于 表层 水 pH 增加 0.2, 
深层 水 pH 增加 0.3. Spivack 等 (1993) 与 Sanyal 等 (1995) 两 人 都 指出 海水 的 pH 取决 
FRA CO, 的 浓度 (因为 CO, 溶解 形成 碳酸 H,CO3， 它 然后 分 解 成 日” 与 重 碳 酸根 离子 )。 
因此 ，pH 值 的 明显 变化 可 能 反映 了 在 中 新 世 期 间 大 气 CO, 浓度 的 长 期 降低 与 间 冰 期 期 间 
KA CO, 的 短期 降低 。 

一 些 研究 作 了 地 球 物质 的 Li 同位素 变 
化 。 已 有 数据 总 结 于 图 15-13. ek A 
一 32.3%o 的 恒定 GoLi 值 (Chan 和 Edmond, 
1988)。 像 硼 一 样 ， 它 代表 着 地 球 锂 同位 素 组 
成 谱 的 一 个 极端 。 与 硼 一 样 ， 这 看 起 来 反映 
与 粘土 矿物 和 其 他 目 生 矿物 的 反应 优先 去 除 
轻 同 位 素 。Chan 等 (1992) 佑 计 粘 土 - 洲 液 
交换 的 分 馏 因子 为 一 19%， 它 一 方面 可 能 反 
RSL 和 ?Li 与 水 结合 能 的 差别 ， 男 一 方面 受 
粘土 矿物 结构 中 的 阴离子 (O 与 OH) 影响 。 

ma PWE ERIR, 大约 为 0.3 一 1.4 





31Li/% ng/g BARH 8 1B 入 变化 为 = 了 0.5% ~ 
图 15-13 HEERE fret A ee Jin] (57 H BY, + 19.2%0.6 其 中 ， 大 多 数 样 品 的 Ô 1B 值 为 
(4 White, 2000) —10.5%0~ 417-5 %9 © 而 球 粒 陨石 的 Ô HB 值 


变化 范围 极 大 ( -3S0‰o 一 +44%o)， 并 可 能 是 由 于 形成 球 粒 的 原始 物质 的 同位 素 组 成 不 均 
一 造成 的 。 球 粒 陨 石 的 6B 值 变 化 范围 极 大 (- 50% 一 +44%o)， 且 与 某 些 元 素 对 比值 
(如 BASi, Mg/Si, Ca/Al) 呈 线 性 关系 ， 可 能 是 星云 形成 过 程 中 ， 存 在 两 个 珊 同 位 素 组 成 
不 同 的 端 员 物质 ， 一 个 是 低 6 1B 值 端 员 (一 400%。)， 由 高 能 量 的 宇宙 射线 与 重 元 素 相 互 
作用 生成 的 硕 ， 另 一 个 是 高 SB 值 端 员 (+110%o) ， 为 低能 量 散 裂 成 因 硼 。 

利用 玻璃 陨石 的 硼 含 量 和 胡同 位 素 组 成 可 以 判断 它们 的 源 区 。 如 澳大利亚 的 玻璃 陨石 
HAS B., LIHI, 其 SUHB 值 为 =4.9%‰% 一 +1.4%o。 结 合 其 他 地 球 化 学 证 据 (Be, 
Rb-Sr 等 )， 推 测 其 源 区 可 能 是 东南 亚 一 带 的 陆 源 物质 。 产 于 北美 的 贝 迪 亚 陨石 样品 具有 
非常 高 的 61B 值 (+15$.1+2.1)%o， 其 源 兰 可 能 与 海洋 碳酸 盐 大 或 燕 发 宕 有关。 

月 岩 样品 的 硼 含量 变化 范围 为 <0.5~30 e/g. WKB in ER ARK AO KR aK 
KE (ANT) ARRA HEZA (KMB), mea BR AWA A KREEP AY fA tha AE A 
Me Koka. WEW, A PRE) BEEN 0.11~4 ug/g。 月 岩 样 是 的 86 1B 值 变 化 范围 也 
不 大 ，9 个 样品 的 范围 为 -6.0%o ~ + 3.9%o 6 

各 类 型 金属 矿床 中 均 有 电气 石 产 出 。 块 状 硫化 物 矿床 中 电气 石 SB 值 总 的 变化 范围 
为 一 23%o 一 十 18%o。 产 于 变质 碎 悄 沉积 岩 中 矿床 的 6 BEN -15.4% ~ —1.7%0, 57 
于 变质 火山 岩 中 矿床 的 6 1B 值 一 致 (- 15.7% ~ 一 1.5%o)。 而 与 海 相 燕 发 岩 和 碳酸 盐 岩 
有 关 的 矿床 的 6 1B 值 为 -8.1%o 一 二 18.3%。， 并 且 只 有 这 类 矿床 中 的 电气 石 具 有 6 B IÉ 
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>0 的 特征 。 与 非 海 相 蒸发 疹 有 关 的 澳大利亚 Broken Hill 矿床 中 电气 石 SB 值 则 较 低 ， 
为 一 26.7%o 一 一 17.0%o。 

加 拿 大 新 斯 科 夏 热 液 钨 一 锡 矿 床 中 电气 石 的 SB 值 变 化 为 -18.$%o 一 +3.5%o。 而 
英国 Cornwall 花岗岩 浆 热 液 钨 一 锡 矿 床 中 电气 石 脉 的 SB 值 变 化 为 -10.8‰%o 一 一 2.8%o， 
比 花 岗 岩 中 电气 石 的 SB 值 稍 高 (-12.7% 一 -5.9%o)。 花 岗 岩 体 边缘 和 接触 带 中 发 育 
的 电气 石 一 石英 兰 一 石英 一 黄玉 一 电气 石 岩 的 SB 值 则 为 -10.$%o 一 +0.7%o。 

澳大利亚 大 型 -超大 型 Telfer BP RPA ô 1'B 值 为 -14.0%o 一 一 12.6%。， 比 当地 
Minyari 花岗岩 中 电气 五 6 1B 值 (- 16.2%. ~ — 15.2%) WA. 

我 国 辽 东 元 古 宇 含 硼 岩 系 中 电气 石 变 粒 岩 、 电 英 岩 中 电气 石 的 硼 同 位 素 组 成 范围 为 
3.9%o 一 9.7%。， 明 显 具 有 较 高 的 碳 同 位 素 但 ， 但 较 硼 镁 石 等 高 硼 矿 物 的 1B 值 (8.32% 
~12.77%) 稍 低 。 一 般 认 为 该 区 硼 镁 石 等 高 硼 矿 物 是 电气 石 的 源 宕 矿物 ， 并且 电 气 石 变 
粒 涯 的 硼 辣 位 素 组 成 (3.9%。o 一 7.0%o) SER HS Be EY) A a FR ZAM (6.84% 一 9.7%o)。 表 
明 热 液 矿物 的 同位 素 值 低 于 源 区 矿物 的 珊 同位 素 值 ， 晚 期 热 液 矿物 的 硼 同 位 素 值 高 于 早期 
热 液 矿 物 的 硼 同 位 素 值 。 

由 于 海洋 生物 碳酸 盐 的 硼 同 位 素 组 成 受 海 水 的 pH 值 控 制 ， 通 过 分 析 这 些 碳酸 盐 的 
ô B 值 ， 即 可 推测 古 海 水 的 pH 值 ， 并 进而 估算 与 海水 平衡 的 大 气 CO, 含量 ， 推 测 古 气 
候 的 变化 情况 。 

海洋 中 有 了 筷 虫 的 硼 同 位 素 研 究 已 越 来 越 多 地 受到 人 们 的 重视 ， 并 成 功 地 用 于 推测 海水 
的 pH 值 变化 和 和 气候 的 变化 。Spivack 等 研究 了 采 自 ODP 销 筷 中 代表 近 20 Ma KAFLE 
样品 的 SB 值 。 他 们 发 现 ， 从 9 Ma 前 至 今 ， 有 了 筷 虫 的 61B 值 恒定 在 (+16 土 1)%。， 而 
在 22 Ma 至 9 Ma 之 间 ，5 mB 值 增高 7 耻 6%。 这 一 变化 被 认为 反映 了 海水 pH 值 的 变化 ， 
从 22 Ma 的 pH=7.3+0.2， 增 高 到 今天 的 BH=8.2 填 025 

地 下 水 的 硼 同位 素 分 析 已 被 有 效 地 应 用 于 环境 地 球 化 学 研究 中 ， 成 为 判别 地 下 水 污染 
的 一 个 十 分 有 效 的 指示 剂 。 各 种 家 庭 用 洗衣 粉 和 工业 用 的 清洁 剂 中 均 富 含 硼酸 盐 组 分 ， 它 
们 随 污 水 排 人 环境 中 ， 即 使 这 些 污 水 经 过 污水 处 理 广 处 理 ， 其 中 的 也 组 分 仍 没 有 过 滤 掉 ， 
而 是 随处 理 后 污水 流入 周围 水 系 中 ， 造 成 对 地 下 水 和 地 表 水 的 硼 污 染 。 相 对 目 然 界 也 同 
位 素 大 的 变化 ， 污 染 源 中 硼酸 盐 的 6 1B AAR BE), HERS A oe BY TR] ae 
背景 值 不 同 。 例 如 ， 以 色 列 特拉维夫 南部 未 处 理 过 和 处 理 过 的 污水 ，G ”2 B 值 为 +5.39%o 一 
+12.9%o， 这 一 变化 与 当地 所 用 非 海 相 硼酸 盐 原 料 的 SSB 值 (-0.9%‰ 一 +10.2%o) 一 
致 ， 但 明显 不 同 于 当地 未 受 污 染 的 地 下 水 (6 HB = +27.7% ~ + 32.4%) 和 海水 
(十 39%o)。 欧 美 各 主要 厂家 生产 的 洗衣 粉 ， 其 SB 值 变化 为 -2.9‰ 一 +3.1%o。 德 国 、 
意大利 和 奥地利 生产 的 过 硼酸 钠 产 品 的 6 YB 值 为 -4.8%o 一 二 0.9%o。 这 些 工厂 生产 出 的 
硼酸 盐 产 品 的 硼 同 位 素 与 所 用 原料 非 海 相 硼酸 钠 人 矿物 的 6 MB 值 基本 一 致 ( 土 耳 其 的 原料 
SB 值 为 -S%o 一 -2%o， 美 国 的 原料 5611B 值 为 -1%o 一 十 10%o)， 说 明生 产 过 程 中 原始 的 
硼 同位 素 组 成 基本 不 变 。 研 究 表明 ， 美 国 得 克 萨 斯 的 EL Paso 未 受 污染 的 地 下 水 ô "BB 
为 +13.3%o 一 +16.7%o， 也 含量 为 0.09 一 0.12 ng/， 明 显 不 同 于 城市 污水 的 6 1B 值 
(二 6%o 一 十 10.1%o) 和 BB 含量 (0.27~0.30 ng/g)。 

以 色 列 地 中 海 沿 岸 合 水 层 地 下 水 的 硼 辣 位 素 组 成 确定 有 两 种 主要 的 人 工 污 染 源 ， 了 用 
于 洲 灌 的 废水 ， 上 有 具 有 上 比 海水 高 的 Na/Cl, SO,/Cl #1 B/C 比值， 但 Br/Cl 比值 低 ，6 |B fa 
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低 (0~10%), & ORE (> -4%o); 四 从 Galilee 海中 引出 ， 人 工 注 和 含水 层 中 的 水 ， 
具有 高 Br/Cl 比值 和 98&O 值 (-1%), 18 SrA Sr t (0.70753)，6 BBA + 22.8%. 
该 地 区 微 咸 化 的 地 下 水 SHB 值 为 +24.8‰ 一 十 49.9%。， 淡 水 6 LB 值 为 + 21.2%o 一 
”十 32.4%。， 均 与 人 工 污染 水 源 的 61B 不 同 (0 一 10%o)。 因 此 排除 了 这 些 地 下 水 的 威 化 是 
由 于 受 流 失 的 灌溉 废水 的 影响 。 
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第 十 六 革 ”稀有 人 气体 同位 系 地 球 化 学 


称 之 为 稀有 、 人 惰性 或 贵 气 体 的 这 组 元 素 使 它们 在 同位 素 地 质 学 中 具 重 要 的 独特 性 质 。 
这 些 称 有 气体 的 低 丰 度 使 它们 能 灵敏 地 记录 几 种 类 型 的 核 过 程 ， 甚 至 包括 稀少 的 核 裂变 反 
应 。 这 些 气 体 的 妨 一 种 特征 是 它们 的 惰性 。 因 为 它们 与 其 他 物质 不 反应 ， 可 独特 地 用 来 油 
察 地 球 内 部 。 最 后 ， 作 为 同位 素 示 踪 体 ， 它 们 能 给 出 地 幅 脐 气 历史 、 大 气 形成 年 龄 及 不 同 
地 慢 库 之 间 混 合 关 系 的 信息 。 








氮 有 两 个 同位 素 ，4He 和 ?He。 前 者 由 Rutherford (1906) 认识 到 是 铀 系 元 素 的 a HEE 
产物 并 构成 首 种 放射 性 定年 法 。 然 而 ， 氧 大 的 扩散 系数 使 得 该 法 非常 易于 受到 热 扰 动 ， 因 
此 被 完全 放弃 。 

自然 界 非 放射 成 因 的 ?He 首先 由 Alvarez 和 Cornog (1939) 发 现 。Alvarez 和 Cornog 
估计 (利用 回旋 加 速 器 ) 大 气 氨 具 十 倍 于 来 自 地 壳 的 天 然 丰 油井 气 的 :He He 比值 。 
Aldrich 和 Nier (1948) 通过 质谱 测定 证 实 了 此 观察 ， 并 测定 出 大 气 与 井 气 的 "He He 比 
ASB AKA 1.210 和 1x10-’。 他 们 得 出 结论 ， 必定 存在 独立 来 源 的 两 个 同位 素 ， 其 
中 之 一 是 原始 的 。 

一 、 质 谱 计 

氨 的 质谱 分 析 非 常 类 似 于 K-Ar 测 年 中 毛 同 位 素 的 分 析 。 然 而 ， 在 稀有 气体 示 踪 人 研究 
中 ， 没 有 另外 的 同位 素 可 用 于 大 气 污染 的 精确 校正 。 因 此 ， 关 键 的 是 要 将 在 所 提取 与 分 析 
过 程 中 这 种 污染 降 至 最 小 程度 。 大 气 “ 空 白 ” 误 差 在 氨 同 位 素 分 析 中 可 构成 主要 误差 ,万 
其 对 于 岩石 样品 。 井 气 样 品 ， 压 力 较 大 ， 分 析 过 程 中 不 易于 被 大 气 污 染 ， 但 可 能 受 来 目 天 
然 环境 中 的 开放 系统 影响 。 在 岩石 分 析 的 情况 下 ， 吸 附 的 大 气 终 通 第 由 在 200 ~ 300 下 
整 夜 加 热 驱 除 。 样 品 中 的 气体 然后 通过 熔融 岩石 或 真空 压 碎 提取 出 来 。 两 种 方法 结合 
(Kurz 等 ，1981) 提供 了 对 大 气 污 染 可 能 性 的 另外 一 种 检查 。 

对 于 稀有 气体 分 析 ， 为 降低 质谱 计 中 空白 水 平 有 必要 采取 两 个 步骤 。 第 一 是 抛光 金属 
仪器 的 所 有 内 表面 以 降低 气体 吸附 于 真空 系统 的 壁 上 。 另 外 就 是 尽 可 能 减少 仪 髓 的 内 表面 
只 。 例 如， 从 国体 钢 片上 钻 出 飞行 管 而 不 是 使 用 焊接 管 。 低 的 内 体积 也 可 得 到 非 稼 小 样品 
的 更 高 灵敏 度 。 

所 有 稀有 气体 分 析 在 静态 气体 模式 下 完成 〈 即 真空 泵 被 隔离 )。 绪 果 是 所 趋同 于 在 仪 
器 中 增 大 ， 以 致 它 的 分 子 离子 HD 和 Hs 引起 对 "He 的 同 量 异 位 干扰 。 因 此 ， 在 一 些 较 
老 的 仪器 中 ， 真 空 系统 含有 小 的 馆 “ 吸 气 剂 ”， 用 于 吸收 仪 硕 内 释放 的 H (Clarke 等 ， 
1969)。 然 而 ,由 HD 和 Hs 可 能 仍 比 "He 要 大 得 多 ， 并 且 必 须 由 质量 将 它们 分 离 。 这 能 i 
过 利用 它们 之 间 由 不 同 的 核 结合 能 所 造成 的 0.006 质量 单位 差 来 达到 (图 16-1)。 为 了 达 
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到 质量 3 处 的 这 种 分 离 ， 要 求 质 量 分 辨 率 为 
600， 它 可 以 通过 半径 为 大 约 25 cm 的 仪器 来 
达到 (Clarke 4, 1969; Kurz 等 ，1981 ) 。 

为 了 测量 "He 用 ?He 之 间 非 常 大 的 强度 差 ， 
HD+H,(3.022) BON P HB ee WE A AAS at. Je ea FL 

| 探测 器 。 如 果 用 分 支 飞行 管 ， 因 为 质量 3 和 4 

离子 束 的 极端 分 化 (Lupton 等 ，1975)， 只 能 
在 静态 采集 模式 中 使 用 。 另 一 种 方法 ， 通 过 改 
变 加 速 电压 或 磁场 实现 峰 开 关 (Clarke 等 ， 
1969; Poreda 等 ，1992 ) 。 
3He(3.016) Z, a£ 

TY ST REE EIR ATE HOR YE 
要 组 分 ， 有 必要 测定 原始 太阳 系 氨 的 "HeAHe 
比值 ， 及 核 与 宇宙 成 因 过 程 中 的 产 率 。 原 始 揪 








强度 








= 成 分 的 良好 指示 是 由 测定 的 富 气 碳 质 球 粒 陨石 

图 16-1 氨 同 位 素 分 析 中 质量 为 中 的 3HeAHe 比值 (2 一 4) <1074* (原始 出 处 
3 的 区 段 中 妖 的 扫描 Ay 107) 所 提供 的 (Pepin 4, 1965), XE pA 
rs ae 石 具 如 此 高 的 原始 气体 含量 以 致 它们 的 成 分 由 


说 明了 仪 右 的 分 辨 能 力 ， 这 里 的 
质量 是 相对 于 C= 12.000 


宇宙 成 因 反 (年 宙 射 线 散 有 裂 影响 的 产物 ) 没有 
受到 明显 扰动 。 相 反 ， 铁 陨石 中 的 大 多 数 -He 
是 宇宙 成 因 的 。 
Morrison 和 Pine (1955)〉 作 了 火成岩 中 核 成 因 >HeAHe 产 率 的 早期 计算 a4He 的 放射 
成 因 产生 是 明显 的 ， 因 为 a 粒子 实际 土 就 是 *Hes PAI, “RRA” "He 也 可 通过 轻 原 子 的 
中 子 受 击 产 生 。 钠 的 放射 性 衰变 在 岩石 中 由 两 种 机 制 产生 中 子 流 。 自 发 裂变 是 一 不 重要 的 
源 ， 但 目前 中 子 的 主要 来 源 是 o 粒子 与 轻 元 素 核 的 碰撞 。 其 一 些 中 子 达 到 超 热能 ， 在 那里 
能 诱发 对 锂 的 (n, a) 反应 。 气 因此 衰变 成 "He: 
“Lit n — H+ a 
°H —> He + 8 (tiam 12a) 
Kunz 和 Schintlmeister (1965) 计算 出 由 此 反应 产生 的 :He 比 其 他 中 子 诱 发 反应 的 有 
效 性 至 少 高 三 个 数量 级 。 当 宕 石 的 负 (+ 针 ) 和 锂 含 量 已 知 ， "He He 产 率 便 可 计算 出 
(Gerling 等 ，1971)。 这 些 结果 与 在 老人 花岗岩 中 经 验 测定 的 (1-3) x10 “范围 相 一 致 。 
这 些 计算 也 由 反应 堆 中 超 基 性 岩石 的 照射 实验 得 到 证 实 (Tolstikhin 等 ，1974)。 -He 的 其 
他 一 些 来 源 (通过 和 气 ) Æ: 
亿 U 一 一 裂变 产物 +2x10 -于 ， 
"Li+ a —>*Be + 3H 
Li+ y —>*He + 37H 
然而 ，Mamyrin 和 Tolstikhin (1984) 计算 出 这 些 反 应 的 总 ;HeAHe 产 率 比 分 别 为 8x 
10 一 、<7x10 一 及 大 约 10 二 ， 使 得 它们 与 主要 的 (n, a) 反应 相 比 不 重要 。 从 这 些 观 
察 与 计算 中 可 得 出 结论 : 在 正常 岩石 中 还 没有 发 现 能 产生 "HeAHe 比值 显著 大 于 10 “的 
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核 过 程 。 然 而 ， 负 矿石 产生 低 的 比值 ， 而 富 锂 矿 物产 生 异 党 高 的 比值 。 

观察 到 高 ?HeAHe 比值 的 另 一 矿物 是 金刚 石 。 高 达 3 x 10 “的 值 被 Ozima 和 Zashu 
(1983) 解释 为 指示 了 原始 地 慢 库 ， 但 被 后 来 的 研究 者 归结 为 或 者 核 成 因 或 者 是 宇宙 成 因 
产生 的 He。 例如 ，Lal 等 (1987) 将 来 自 扎 伊 尔 的 洪 积 金刚 石 中 高 ?HeAHe 比值 归结 为 暴 
项 于 地 表 时 宇宙 成 因 产 生 。 

另 一 方面 ，Kurz 等 (1987) 和 Zadnik 等 (1987) 在 深度 分 别 为 大 约 26 m 和 200 m 的 
金伯利 岩 兰 管 中 直接 采 出 的 金刚 石 测 出 高 达 1.4x10- 的 3HeAHe 比值 。 因 为 宇宙 射线 不 
能 渗入 这 么 深 ,这些 所 的 特征 被 归结 为 核 成 因 产 生 。 这 种 解释 的 证 据 来 自 于 单个 金刚 石 内 
同位 素 变 化 性 的 观察 ， 并 且 "HeAHe 比值 的 测定 高 于 后 来 研究 中 的 太阳 值 。 两 种 情况 下 ， 
“He 的 产生 是 由 于 锂 的 (nn，a) 反应 。 要 发 生 这 种 过 程 ， 金 刚 石 与 它 的 包 体 必定 被 晶体 
外 的 中 子 活化 。 因 此 ,金刚石 本 身 中 的 放射 成 因 *He 的 产生 受到 抑制 。 

HERBA P FERKA H Jef- 
frey 和 Hagan (1969) 提出 ， 但 直到 Kurz 
(1986a) 及 Craig 和 Poreda (1986) HY) Ht 
AT Ta RE Hh RR Bo Ko Æ MT EA 
Haleakala K LL A Bir a ITERAR 
WRF, Kurz 发 现 接近 地 表 0.5 ~0.8Ma 
老 的 碱 性 浆 武 宕 在 阶段 加 热 中 的 非常 高 的 
“He He 比值 。 在 风化 表面 0.5 m 以 内 的 
样品 低温 释 气 得 到 超过 10“ 的 "He/A He 比 | 
值 (图 16-2)。 这 些 值 甚至 高 于 原始 陨石 © 550 850 1000 1170 1350 1750 
KRKA. AUR, K G U 了 
在 大 约 160 m 下 的 较 年 轻 熔 岩 流 中 样品 的 图 16-2 RRR Haleakala HEA R MPE m 








阶段 加 热 得 到 似 MORB 的 氮 。 由 斑 晶 压 碎 阶段 加 热 的 氨 同 位 素 分 析 
i : (42 Kurz, 1986a) 
pZ JATE mj 给 
释放 的 氢 在 埋藏 和 表面 样品 两 者 都 给 出 了 > 


MORB 特征 。 因 此 ，Kurz 认为 压 碎 释放 的 
RAK A ie, 但 阶段 加 热 的 老 的 地 表 样 释放 了 来 自 基 质 中 散布 的 宇宙 成 因 氨 。 年 轻 的 
地 表 样 品 如 Haleakalal 790 的 熔岩 流 并 不 表现 这 种 效应 ， 排 除了 人 为 的 原子 弹 爆 炸 的 人 挎 作 
为 ?He 来源。 

Kurz (1986b) 继续 检查 宇宙 成 因 ?He 产生 与 熔岩 流 地 表 以 下 深度 的 函数 关系 。 由 宇 
宙 成 因 中 子 引 起 的 散 裂 反应 在 地 表 是 主要 的 "He 源 ， 但 中 子 数 向 下 呈 指 数 减 少 。 然 而 ， 
3He 丰 度 表现 出 比 预期 的 较 小 减少 。 这 是 由 于 宇宙 射线 y 介子 的 产生 所 致 ， 它 具 比 中 于 更 
大 的 渗 人 深度 。 由 核 捕获 w 介子 引起 放出 中 子 ， 对 于 锂 随后 通过 (n, a) 反应 产生 -He。 
3He 不 同 产生 途径 的 深度 依赖 性 总 结 在 图 16-3 (Lal, 1987). 

宇宙 成 因 同 位 素 对 于 测定 岩石 表面 紧 露 年 龄 代表 者 一 种 有 用 的 工具 。 然 而 ,图 大 的 扩 
散 系数 在 这 类 研究 中 应 用 -He 可 能 存在 问题 。 例 如 ，Cerling (1989) 证 明 ， 氨 常常 并 没有 
定量 地 被 保存 在 石英 中 ， 它 是 表面 暴露 定年 中 最 广泛 使 用 的 物质 。 另 一 方面 ， 乞 Ne 表现 
出 类 似 于 ?He 的 宇宙 成 因 产 生 随 深度 降低 (Sarda 等 ，1993)。 氛 的 较 低 扩散 系数 可 使 它 在 
表面 暴露 定年 中 更 广泛 应 用 。 
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三 、 地 球 原始 氮 

Mamyrin 等 (1970) 和 Clarke 等 (1976) 作 
了 了 大气"HeAHe 比值 的 精确 测定 ， 得 到 1.40 x 
10 “和 1.38x10 的 比值 。 因 为 大 气 氨 普遍 被 用 
作 质 谱 标 样 ， 方 便 地 将 未 知 样品 中 的 3HeAAHe EE 
值 表示 为 相对 于 大 气 比 值 的 形式 R ooa Ra 
(R/R,). 然而 ， 因 为 大 气 中 宇宙 成 因 3He 的 产生 
精确 定量 困难 ， 不 可 能 通过 大 气 中 的 3He 比 岩 石 
中 放射 性 产生 的 高 两 个 数量 级 的 简单 的 事实 证 明 
SEK A EUR AURA FEE. 

当 Clarke 等 (1969) 发 现 来 自 太平 洋 的 深水 
相对 于 大 气 宣 集 *He 高 达 20% 时 ， 便 为 地 球 中 原 
台 氨 特征 提供 了 更 有 力 的 证 据 。 然 而 ，Sheldon 
All Kern (1972) 及 Lupton 和 Craig (1975) 假设 
这 可 令 人 信服 的 是 因为 地 球 磁场 的 暂时 变 弱 ， 此 
期 间 大 气 ` He He 的 比值 由 更 大 的 宇宙 射线 渗入 
而 增高 。 

地 球 中 原始 氨 令 人 信服 的 证 据 首 先 由 Ma- 
Main 等 -(1969) 提供 。 他 们 从 Kuril 岛 的 热流 体 
中 发 现 了 十 倍 于 大 气 比 值 的 ?HeAHe 比 值 。 随 后 ， 
高 达 20 倍 大 气 的 ?HeAHe 比值 在 冰岛 的 热 泉 中 发 
HH ( Mamyrin $$ )19727。 甚 至 更 高 的 R/R, {A 

在 海洋 火山 岩 中 发 现 : 来 自 冰岛 新 火 下 宕 带 的 冰 下 玄武 质 玻 璃 高 达 26 (图 16-4), HK Ait 
FAS LR AY Loihi 海山 玄武 质 玻璃 高 达 32 (Kurz 等 ，1982 )。 相 反 ，Craig 和 Lupton 
(1976) 发 现 来 自 不 同 洋 分 的 MORB 玻璃 中 具 9 左右 的 相当 罕 的 R/R, 范围。 随后 的 数据 
(如 图 16-4) 已 经 证 实 : 相对 在 地 帐 柱 中 的 大 的 变化 ，MORB PAA i EAS HOTEL 

MORB 中 等 的 毛 同 位 素 成 分 ， 位 于 大 气 与 地 幅 柱 源 之 间 ， 可 由 来 自 上 地 幅 的 原始 氨 
部 分 脱 气 ,伴随 着 放射 性 成 因 氨 的 产生 加 以 解释 。 这 便 引 起 上 地 帐 发 展 出 比 未 脱 气 下 地 帐 
低 的 ?HeAHe 成 分 ,这 里 放射 成 因 产 生 毛 被 原始 迄 掩 盖 掉 。 这 种 地 帐 的 部 分 脱 气 或 “两 
库 ” 模 式 最 初 是 提出 来 解释 握 同 位 素 系 统 学 (Hart 等 ，1979)， 并 被 Kaneoka 和 Takaoka 
(1980) IAAF. 

DERE, XE AS OSE Haleakala 火山 ，Kaneoka 和 Takaoka 是 依据 斑 晶 中 的 稀有 
气体 成 分 ， 随 后 被 证 明 它 们 遭 到 大 气 毛 和 宇宙 成 因 氨 的 污染 (Fisher, 1983; Kurz, 
1986a)。 然 而 ， 上 面 所 述 的 洋 岛 玄武 岩 数 据 是 对 原始 地 幅 的 可 靠 指 示 ， 因 为 全 部 情况 下 它 
们 来 自 屏 项 了 就 地 宇宙 成 因 产生 的 岩石 。 因 此 ， 地 收 氨 的 两 库 模 式 已 被 广泛 接受 。 

万 一 方面 ，Fisher (1985) 认为 ， 洋 岛 辫 武 岩 的 稀有 气体 并 不 要 求 未 亏损 (SERA) 
的 地 慢 源 。 他 主要 根据 MORB 与 OB 中 非 放射 成 因 稀有 气体 的 不 同 丰 度 。 因 此 ， 如 果 
OIB 来 日 非 脱 气 源 ， 我 们 将 预期 它们 比 来 自 脱 气 上 地 幅 的 MOR 玻璃 含 更 多 的 氮 。 然 而 ， 
OIB 玻璃 实际 上 比 MORB 的 He 低 10 信 (Fisher，1985)。 此 证 据 看 起 来 引出 了 两 库 模 式 

298 | 











产 率 ( 原 子 数 /g-1.s-!) 





图 16-3 作为 深度 函数 由 不 同 
过 程 计算 出 的 ?He 产 率 
( 据 Lal, 1987) 




















UK i 
— 


Hayes pita. Cibbsa pat „Jan Mayen ti 


>He/*He(R/Ra) 





纬度 /*N 


图 16-4 ”作为 纬度 函数 的 沿 大 西洋 中 痊 的 氨 同 位 素 比 值 图 
(FE Kurz 等 ，1985) 
说 明 相 对 于 洋 中 消 (MORB) 冰岛 地 由 柱 的 原始 3He 特征 


的 一 个 问题 ， 但 不 是 决定 性 的 ,因为 在 熔融 
过 程 中 稀有 气体 的 行为 没有 较 好 限制 。 例 如 ， 
FLW oh Tat AE PARR A Op PS BY oD AS I 
Plett, H EYE PA TEA ata +P FY BE A 
ROK BY HS SPU Se A. A, A RO 
倾向 采用 确定 和 不 会 有 任何 问题 的 涉及 稀有 
气体 丰 度 的 两 库 模式 的 同位 素 证 据 。 

地 球 中 原始 氮 库 的 存在 性 最 近 受 到 An- 
derson (1993) 的 挑战 ， 他 将 这 种 特征 归结 
为 宇宙 (ERE) 和 侍 粒 子 的 消减 。 这 种 粒子 
由 Merrihue (1964) 发 现 堆积 于 海底 沉积 物 
中 。 宇 宙 尘 的 ?HeAHe 比值 类 似 于 富 气 体 的 
陨石 《大约 为 3x 10 一 )， 但 与 陨石 不 同 的 
是 ， 这些 粒子 能 进入 地 球 而 不 在 大 气 中 燃烧 
(Nier 等 ，1990)。 因 此 ,海底 沉积 物 发 展 出 
“原始 ” 氧 同位 素 特 征 (图 16-5 (a))。 

宇宙 人 持 粒 子 中 的 稀有 气体 被 包 于 在 磁性 
miler, ETA i RACE FAL (Matsuda 








He Ne 


图 16-5 ese KRA (MORB) (RREK) 和 
洋 马 玄武 者 (OB) (黑色 ) Alt, FHA 
( 斜 交 线 区 ) 与 洋 底 沉积 物 (白色 ) 的 "He He 

比值 (a) 与 He/2Ne (b) 比值 的 直方 图 解 
( 据 Allegre 等 数据 ，1993) 


等 ，1990)。 因 此 ,海底 沉积 物 中 的 宇宙 成 因 氧 可 幸免 于 消减 过 程 并 被 搬运 到 深部 地 幅 。 
相反 ,捕获 于 洋 压 沉积 物 中 的 大 气 稀 有 气体 非常 易于 热 脱 气 。Staudacher 和 Allegre 
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(1988) 认为 ， 与 消减 有 关 的 火山 作用 至 少 以 98% 的 效率 在 沉积 物 达 到 深部 地 慢 之 前 从 中 
提取 这 些 大 气 气体 。 

因为 宇宙 侍 相 对 于 大 气 稀 有 气体 可 幸免 于 “消减 障 ”， 它 有 潜力 给 出 具 原 始 成 分 特征 
的 氮 进 入 次 部 地 慢 。 这 种 可 能 性 几 个 研究 者 已 经 认识 到 了 (Allegre 4, 1993), 但 Ander- 
son (1993) 对 此 模式 更 进一步 将 地 慢 热 点 中 的 原始 氨 信 号 归结 为 消减 的 宇宙 侍 。 因 为 该 
模式 的 次 远 影 响 ， 定 量 检查 它 是 重要 的 。 

Anderson 计算 出 进入 到 地 球 的 总 "He 量 只 有 0.4% 进 入 到 海底 沉积 物 中 。 这 便 提 供 了 
8X 10° en? /a HEA HUE He 潜 量 ， 它 比 估计 的 ?He MIE PA ETE (2.5 x 10° cm? /a) 
低 300 倍 。 现 在 多 数 研 究 者 认同 OSA dR Anderson) MORB 源 的 成 分 由 来 自 地 帐 柱 
(OIB W) 的 物质 供给 缓冲 。 因 此 ， 如 果 亏 损 地 幅 (MORB W) 达到 氨 的 稳定 态 ， 那 么 
"He 的 丢失 可 由 深部 地 帐 柱 了 取代。 但 是 如 果 这 些 柱 以 现在 的 速率 由 ;He 的 消减 为 主 ， 它 们 
仪 占 此 种 氧 的 0.3% 。 这 个 问题 通过 采用 过 去 高 得 多 的 ?He 消减 速率 ， 并 伴随 着 在 下 地 帐 
中 储存 几 十 亿 年 能 加 以 克服 。 这 样 高 的 地 外 物质 输入 在 地 球 早期 历史 中 的 强烈 陨石 冲击 过 
程 中 有 可 能 ( 像 月 球 上 所 记录 的 那样 )。 然 而 ， 这 种 效应 可 能 部 分 被 地 球 早期 历史 中 消减 
板 片 内 更 热 的 条 件 抵消 掉 。 

Anderson 利用 了 氨 同 位 素 证 据 来 支持 这 种 宇宙 原始 氮 模 式 。 然 而 ，Allegre 等 (1993) 
使 用 这 些 数据 对 能 进入 地 幅 柱 源 的 宇宙 成 因 ?He 的 量 给 出 了 上 限 。 他 们 注意 到 宇宙 尘 中 的 
-He 入 Ne 比值 比 上 地 幅 中 的 低 1~2 个 数量 级 (图 16-5b)。 并 且 ， 毛 具有 比 氛 高 得 多 的 扩 
散 系 数 ， 它 将 增强 消减 作用 中 从 宇宙 尘 颗 粒 中 它 的 优先 脱 气 CHiyagon, 1994). Ak, 看 
起 来 宇宙 持 的 消减 作用 不 能 提供 地 幅 *He 预算 的 一 小 部 分 而 不 引起 海洋 玄武 质 玻璃 的 过 度 
”Ne 富 集 。 因 此 ， 该 证 据 继续 有 利于 地 球 内 的 原始 氨 库 。 

四 、 和 所 和 热 

BTh, SU, OSU 的 衰变 分 别 产生 6、 了 7、8 个 4He 原 子 , 但 这 些 同位 素 也 对 地 球 的 总 
放射 性 热 作 贡献 (其 他 的 源 是 “K)。 因 此 ， 氨 与 生 热 应 是 相关 的 。 据 MORB 分 析 ， 假 定 
K/U 比值 为 10” (Jochum 4, 1983), Th/U 比值 为 4，O” Nions 和 Oxburgh (1983b) 计 
算出 地 慢 中 产生 一 焦耳 的 热 将 产生 10 个 4He 原子 。 然 后 他 们 便 计 算出 产生 观测 到 的 氮 和 
热 通 量 所 需要 的 U 浓度 (图 16-6). 

O’ Nions 和 Oxburgh 确定 在 海洋 中 ， 放 射 成 因 的 氨 通 量 ( 占 总 量 的 88%) 可 由 全 地 
WEF I) 1.5 x 10°F BH ERB 700 km 维持 平均 5x10 ”的 铀 含量 。 然 而 ， 此 量 的 铀 (与 相 
“AY Th AUK) 仅 能 产生 所 观测 到 的 海洋 热流 的 3%。 因 此 ， 他 们 的 结论 是 海洋 热流 的 
97% 一 定 来 日 下 地 帐 或 地 核 ， 相 比 之 下 这 种 原始 和 氨 仪 占 12% 。 

过 量 的 热 可 能 来 自 核 的 结晶 作用 , 但 O”Nions 和 Oxburgh 判断 它 不 适 于 维持 全 地 球 
历史 上 的 热流 。 因 此 ， 他 们 提出 边界 层 制约 所 从 “原始 ” 库 的 向 上 搬运 比 热 的 传输 要 有 效 
得 多 。 他 们 视 此 边界 层 于 700 km 深 处 , 将 上 、 下 地 帐 分开。 其 他 的 研究 者 倾向 于 核 幅 边 
和 窒 。 但 近来 的 研究 表明 ， 核 的 氨 预 算 可 能 是 有 限 的 (Matsuda 等 ，1993)。 

TR Bali SAH at BY 99% 是 放射 成 因 的 ， 并 可 由 地 过 上 部 8km 中 相当 于 维持 6x10 的 铀 
浓度 。 这 也 能 解释 大 陆 热流 的 50%。 因 此 ， 大 陆 热流 的 另外 50% 必 定 来 自 陆 下 ， 而 不 到 
1% 的 大 陆 抬 通 量 (原始 + 放射 成 因 ) 来 自 地 慢 。 这 种 情况 下 ， 很 清楚 大 陆地 壳 是 一 种 边 
寞 层 。 幅 源 热 可 传导 通过 它 ， 但 幅 源 氨 仪 在 一 定 的 不 连续 地 区 滩 过 地 壳 。 这 些 就 是 正常 的 
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F=2.8 x 10" 
?4He=2.5 x 10° 


F=5 x 10° 
34He=1.2 x 10° 


q=100 


F=2.8 x 10" 
MHe=1Sx108 
F=0.6 x 10° | o z <1 oa oe age a 
any |F=4.4 x 10 q 部 8 km 放射 成 因 ， 
|34He=10’ 相当 于 U6 x 10° 


F=2.8 x EE 
上 部 700 km 放射 成 因 ， 34He=105 
相当 于 U-5 x 10° 


原始 
He 通 量 热流 He 通 量 
(atoms/ m2/s) (mW /m2) (atoms/m2/s) (mW /m?) 


图 16-6 大 陆 与 大 洋 区 计算 的 平均 氨 (F) 与 热 (q4) 通 量 的 对 比 
(48 O’ Nions 和 Oxburgh，1983) 





HE Na 7K X o 

HAMARA T MeRa E. Oxburgh 等 (1986) 已 经 证 明 起 因 于 地 
过 负载 的 沉积 盆地 ， 如 Alpine EAMA Hh, 7 230.05 左右 非常 低 的 R/R, WA; 而 由 伸 
展 构 造形 成 的 沉积 合 地 ， 如 莱茵 地 轿 和 铭 牙 利 的 Panh6niar 倪 地 可 得 到 各 左 有 的 高 得 多 的 
R/R, WA (图 16-7a)。 美 国 南部 巨大 的 “Panhandle” 气 田 特别 有 趣 ， 它 征 是 世界 上 最 大 的 
气田 之 一 ， 其 氨 含 量 高 达 2% 。 在 南部 ， 该 气 a aan an 并 且 
在 该 区 已 测 得 低 至 0.06 的 R/R, 值 (图 16-7b)。 相 反 , 该 气 茂 的 北部 是 现代 火山 省 活 动 
区 。 这 里 ,已 测 得 高 达 0.2 的 RAR, 值 ， 对 应 于 We a (Oxburgh 4, 1986). 

五 、 氮 和 挥发 分 

氨 同 位 素数 据 与 其 他 稀有 气体 示 踪 体 的 比较 将 在 下 面 讨 论 。 然 而 ， 氢 同位素 成 分 也 能 
用 于 对 其 他 挥发 分 解释 作 重要 限制 ， 其 中 最 重要 的 是 二 氧化 碳 与 甲烷 。 

地 球 中 的 碳 通 量 ， 因 为 该 元 素 强 的 化 学 活动 性 ， 要 限制 是 困难 的 。 然 而 ，Marty 和 
Jambon (1987) 认为 ， 如 果 在 主要 地 由 产 物 如 MORB 中 碳 的 丰 度 能 与 “He 相关 ， 那 么 在 
各 种 环境 中 氨 通 量 可 用 于 测量 碳 通 量 。 他 们 对 来 自 不 同 洋 盆 的 MORB 比较 其 C/ He 数据 ， 
发 现 它 们 分 布 在 平均 CAHe 比值 大 约 为 2x 10° 的 相当 窗 的 范围 内 。 在 平行 研究 中 ，Jam- 
bon 和 Zimmermann (1987) 证 明 ， 由 加 热 MORB 玻璃 与 压 碎 气泡 测定 的 CAHe 比值 是 类 
似 的 (图 16-8) ， 表 明了 所 测 比值 指示 着 玄武 质 岩 本 身 并 且 在 喷发 中 相互 没有 发 生产 重 的 
分 馏 。 这 是 因为 在 玄武 质 岩 浆 中 氨 和 二 氧化 碳 具 类 似 的 洲 解 度 。 总 之 ， 这 些 证 据 表 明 ， 押 
测定 的 比值 是 世界 范围 上 地 则 CAHe 通 量 的 典型 值 。 

O’ Nions 和 Oxburgh (1988) 通过 提出 CAHe 的 海洋 上 地 帐 通 量 也 可 应 用 到 透 过 大 
陆 岩 石 圈 的 慢 源 挥发 分 通 量 而 作 了 进一步 的 推广 。 他 们 将 匈牙利 Pannonian 盆地 作为 实例 
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晚 第 三 纪 盆 地 


E 匈牙利 Pannonian 


频率 


美国 南部 Panhandle 





图 1627 不 同类 型 沉积 绾 她 络 DRCR, (REO) BAL A 
( 据 "Oxb 人 ah 等 £986) i 


进行 检查 ， 其 R/R, (ARIA 6, KH TAA PRA SUEY 90 % FH ME WR SA ZA, X 
征 由 于 其 伸展 构造 环境 所 致 。Pannonian 盆地 中 主要 含水 层 的 氨 丰 度 测 量 由 Martel 等 
(1989) 用 来 估计 此 伟 地 总 体 的 地 帐 3He 通 量 (8 Xx 10* atoms/m?/s), 它 大 于 全 球 平均 的 海 
洋 通 量 (图 16-6)。 因 此 ，O”Nions 和 Oxbiugh 得 出 结论 : 如 果 像 Pannonian 盆地 这 样 的 
伸展 带 组 成 岩石 圈 的 重要 部 分 ， 那 么 它们 也 对 地 壳 的 全 球 碳 总 量 作出 了 主要 贡献 。 

O’ Nions 和 Oxburgh 通过 在 地 球 主要 库 中 C/K 比值 相等 ， 得 出 岩浆 的 C/K 通 量 是 类 
似 的 ， 探 索 将 这 些 结论 进一步 扩展 。 通 过 约束 钾 ， 反 过 来 约束 3He 通 量 。 他 们 试图 定量 
化 ， 像 在 Pannonian 盆地 中 所 见 的 玄武 质 裂 谷 岩浆 作用 形成 大 陆 的 重要 性 一 样 。 计算 如 图 
16-9 所 示 。 对 于 不 同 3He 通 量 对 角 线 定义 了 可 能 因 大 陆 裂 谷 火山 作用 引起 的 大 陆 质 量 总 分 
数 。 如 果 Pannonian 的 3He 是 有 代表 性 的 ， 在 地 球 历史 中 ， 在 任何 时 间 它们 覆盖 相应 的 大 
陆 表 面积 ， 那 么 这 类 岩浆 省 能 构成 大 陆 总 质量 的 5% 一 10% 。 因 此 ， 它 们 可 能 是 形成 大 陆 
过 程 中 的 一 种 重要 机 制 。 

六 、 氨 与 非 挥 发 分 

尽管 氮 同 位 素 比 值 为 地 球 中 的 原始 气 库 提供 了 最 好 的 证 据 ， 但 这 种 单一 的 同位 素 比 值 
不 能 提供 足够 的 自由 度 以 限制 预期 出 现 于 地 幅 中 的 复合 过 程 。 因 此 ， 作 了 各 种 尝试 将 氨 同 
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气泡 率 /% 


HEPA ARCA (MORB) 样品 的 CAHe 对 玻璃 气泡 率 图 解 
( 据 Marty 和 Jambon，1987) 
O 加 热 的 玻璃 ， @ 压 碎 的 气泡 


4.5Ga 内 加 入 的 总 C 和 KK 分 数 
0.01 0.1 1.0 


0.001 0.1 1.0 
地 壳 C 和 开 总 量 加 和 人 分数/Ga 


经 历 扩张 构造 的 大 陆 岩 石 圈 造 陆 活动 与 "He 通 量 的 关系 图 
(4 O° Nions 和 Oxburgh 修改 ，1988 ) 
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位 系 与 海洋 玄武 岩 中 的 其 他 同位 素 比 进行 比较 ， 为 地 盎 过 程 提 供 男 外 一 些 限制 。 

方法 之 一 是 氮 同 位 素 与 银 同 位 素数 据 的 对 比 (Kurz 等 ，1982; Lupton, 1983), TA 
FMR EEX” Sr Sr 图 上 ，MORB 形成 一 有 限 范 围 的 成 分 ,但 洋 岛 玄武 岩 广 泛 散 布 
(图 16-10)。 而 Loihi 构成 最 原始 的 氨 成 分 ， 一些 洋 岛 ， 如 特 里 斯 坦 、 臣 夫 及 亚 速 尔 群岛 
FLEE MORB 低 〈 更 多 放射 成 因 ) 的 ?HeAHe 比值 。 这 就 要 求 有 来 自 长 寿命 的 富 U 或 Th 
源 的 放射 成 因 氧 的 组 分 ， 由 再 循环 的 海洋 地 过 和 沉积 物 进入 到 地 由 是 能 最 容易 得 到 满足 
的 。 

妥 和 锯 相 结合 的 同位 素数 据 表 明 ， 当 地 慢 柱 代表 相对 于 MORB 富 集 的 源 时 ， 它 们 具 
有 两 种 类 型 (Kurz 等 ，1982)。 一 类 像 夏 威 夷 和 冰岛 ,代表 了 可 能 是 一 深部 地 幅 原 始 库 渗 
出 的 稀有 气体 。 另 一 类 像 特 里 斯 坦 、 戈 夫 和 亚 速 尔 群 岛 仅 代表 了 再 循环 物质 ， 尽 管 这 些 地 
RIESI ERIRE. K 16-10 也 表明 第 三 种 类 型 的 地 幅 柱 源 的 存在 ， 以 萨摩 亚 为 代 








表 。 这 可 能 是 因为 原始 与 再 循环 氮 的 混合 结果 。 如 果 再 循环 物质 下 沉 进入 地 幅 直 到 其 堆积 
到 原始 氨 源 (党 被 地 球 化 学 家 当 作 下 地 幅 ) 顶部 上 的 边界 层 ， 这 样 的 情形 完全 是 可 行 的 。 
来 日 院 摩 亚 的 新 数据 继续 支持 这 种 混合 模式 (Farley 等 ，1992)。 
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图 16-10 He“ He 比值 对 Sr 同位 素 比值 图 解 
( 据 Lupton, 1983) 
说 明了 MORB 库 与 原始 的 和 再 循环 的 地 幅 柱 源 之 间 的 混合 


图 16-10 中 的 MORB 区 分 裂 成 具 地 理 边界 的 两 部 分 。 主 要 区 稍 趋 于 原始 源 ， 而 33*" 与 
SON 之 间 的 大 西洋 中 疹 形 成 次 级 的 具 更 多 放射 成 因 氨 的 区 ， 与 被 附近 亚 速 尔 地 帐 柱 的 污 
染 相 一 致 。 这 些 证 据 表 明 ， 地 帐 柱 分 裂 成 局 部 污染 MORB 源 的 串珠 。 根 据 污 染 ， 任 何 给 
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定 洋 状 段 的 地 巾 柱 物质 的 性 质 ，MORB 排列 可 趋向 于 或 者 原始 或 者 是 再 循环 的 地 收 柱 。 
Bo Bh 


原始 的 、“ 过 剩 的 ”或 “继承 的 ” 毛 通 常 被 认为 是 K-Ar 或 ArAr 定年 中 要 避免 的 一 个 
问题 。 然 而 ， 这 种 毛 的 同位 素 成 分 能 用 作 有 力 的 地 球 化 学 示 踪 体 ， 特 别 是 与 其 他 稀有 气体 
数据 一 起 使 用 时 。 

大 气 污 染 在 “ 重 ” 稀 有 和 气体 分 析 中 比 气 是 要 严重 得 多 的 问题 。 这 是 因为 由 于 氮 从 大 和 气 
中 和 逃逸 、 丰 度 低 ， 而 重 稀 有 和 气体 在 地 球 全 历史 中 积累 于 大 气 中 。 为 了 驱除 吸附 的 大 气 气 
体 ， 在 分 析 前 必须 对 仪器 和 样品 都 进行 严格 的 烘 烤 。 因 为 继承 氢 的 首 个 清楚 证 据 是 由 绿 柱 
石 的 分 析 提 供 的 ， 其 环 状 结 构 通常 适合 大 量 的 原始 握 ， 掩 盖 了 大 气 污染 效应 。 由 Aldrich 
FU Nier (1948) 首先 在 绿 柱 石 中 发 现 “过 剩 ” 氮 ， 并 得 到 了 Damon 和 Kulp (1958) EIF 
细 的 研究 。 后 两 位 研究 者 发 现 太古 宙 绿 柱石 含有 多 于 99% WIRA HH Ar Ar 比值 
高 达 10°. 

观察 到 绿 柱石 的 -2Ar 量 随 着 地 质 时 间 而 减少 (图 16-11), 443% Damon 和 Kulp 提出 在 
太古 宙 地 球 的 广泛 早期 脱 气 ， 癌 现在 呈 指 数 降 低 。 图 16-11 所 示 的 绿 柱石 数据 也 被 Fan- 
nale (1971〉 用 来 支持 地 球 早期 灾变 脱 气 的 更 极端 模式 。 他 认为 ， 它 们 并 不 与 像 Turekian 
(1964) 提出 的 地 球 历史 中 恒定 脱 气 强度 模式 一 致 。 

Schwartzman (1973) 利用 来 自 2.7 Ga 老 的 静水 杂 宕 Ar 同位 素数 据 支 持 早期 脱 气 模 


Paleozoic 





0.1 0.4 1.6 64 25.6 102.4 
领 含 量 ( LL") 


图 16-11 以 年 龄 分 组 的 绿 柱石 氨 含 量 直 方 图 
( 据 Damon 和 Kulp, 1958) 
说 明 随 时 间 40Ar 含量 的 减少 
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式 。 因 为 它 是 基 性 岩浆 ， 它 能 得 到 比 具 有 潜在 大 量 地 壳 输 入 的 含 绿 柱石 伟 蝇 岩 更 直接 的 太 
HARRA B. PAA PROHL Ar Ar 比值 至 少 17900 的 过 剩 氨 ， 对 于 计算 的 
2.7 Ga 老 的 帼 源 最 大 %Ar 硅 比值 为 3x10- 1。 现在 的 大 气 35Ar 对 地 幅 硅 的 比值 为 1 x 
10  "。 因 此 ， 地 球 明显 在 太古 宣示 至 少 脱 掉 了 它 现 在 范围 的 70% 的 气 。 

洋 底 系 武 各 玻璃 是 现今 地 慢 稀 有 气体 预算 的 重要 信息 源 ， 因 为 喷发 地 高 水 压 在 样品 中 
保持 着 初始 岩浆 毛 。 并 且 ， 迅 速 地 淳 火 减少 了 游 解 于 海水 中 的 大 气 氮 的 污染 。 相 反 ， 枕 状 
芯 武 宕 的 结晶 核 大 量 脱 去 了 岩浆 稀有 气体 并 在 结晶 过 程 中 遭 到 大 气 气体 的 污染 (Fisher, 
1971). 

Hart 等 (1979) 将 海底 玄武 岩 玻 璃 中 最 大 3X10-5mLg Ar SE HS be 
源 (UM) “Ar 含量 的 估计 。 通 过 从 全 硅 酸 盐 地 球 的 平均 ?Ar 含量 (由 其 K 丰 度 估计 出 ) 
中 减 去 此 值 ， 并 将 此 与 大 气 和 地 壳 总 ”Ar 预算 相 比 ，Hart 等 计算 出 脱 气 的 地 帐 质 量 。 该 
计算 如 方程 16-1) 所 示 ， 这 里 方 括 号 代表 浓度 : 

40 40 
脱 气 地 卓 的 质量 = ay, a oa 
利用 该 方程 ， 全 硅 酸 盐 地 球 中 660 x 10 习 的 钾 丰 度 意 味 着 仅 需 地 帐 总 质量 的 25% 脱 
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Hart Ste H EHOW tA TAr, A, Ba AAS Ar 的 产生 得 到 高 达 
16000 的 高 "AreAr LEA. FARR, RF HR AN AA So Bae, Ae, KARE. Ar 的 产生 被 
原始 组 分 掩盖 ， 只 得 到 稍 高 于 大 气 值 的 0ArA5Ar 比值 。Hart 等 注意 到 ， 预 测 来 自 洋 中 着 
的 洋 底 玻 璃 和 地 帐 柱 中 分 别 观测 到 的 2Ar/AAr 比值 的 这 些 模式 的 类 似 性 (图 16-12)。 他 
们 认为 ， 这 说 明了 这 些 数据 没有 受到 大 气 的 严重 污染 。 

相对 较 少 脱 气 或 “未 亏损 ”地 慢 库 的 概念 对 于 重 稀有 和 气体 受到 Fisher (19835 1985) 
的 激烈 争论 。 他 认为 ， 地 慢 柱 环境 中 测 得 的 低 和 4 Ar Ar 比值 是 大 气 污染 的 结果 这 种 争 
论 最 初 的 对 象 是 熔岩 中 地 帐 包 体 的 数据 (Kaneoka 等 ，1980 ) 。 RHA RK ARR aA 
ZA, {ABE UEHARA a AE RA AS Z. KFR EB ie EG omy], PR TTT LEB 
据 的 解释 引起 了 激烈 的 争论 。 

为 了 区 分 大 气 污 染 与 未 脱 气 地 幅 源 ， 有 必要 采取 严格 的 实验 措施 。 样 品 与 设备 在 分 析 
前 彻底 烘 烤 ， 经 常 的 空白 测定 以 证 明 这 些 程序 的 有 效 性 。 由 来 自 大 气 或 海水 的 毛 对 玻璃 的 
污染 可 通过 寻找 样品 内 同位 素 的 不 均一 性 加 以 评估 。 方 法 之 一 是 将 热 脱 气 产物 与 通过 压 碎 
从 气泡 中 释放 的 气体 进行 对 比 (如 Hart 等 ，1983)。 另 一 种 方法 是 通过 阶段 加 热 完 成 稀有 
气体 分 析 (如 Staudacher 等 ，1982 ) ， 对 一 MORB 样品 的 分 析 在 图 16-13 中 说 明了 该 程 
序 。 吸 附 的 大 气 稀 有 人 气体 在 低温 加 热 阶 段 被 释放 出 来 ， 可 估计 出 污染 效应 的 严重 性 。 
Staudacher (1986) 利用 阶段 加 热 和 压 碎 对 样品 污染 作 了 最 严格 的 调查 。 

Hart 等 (1983, 1985) 监测 了 利用 稀 气 体 丰 度 型 式 的 有 效 性 (图 16-14)。 封 闭 的 地 
Ne A StU BUA "He AP Ar 比值 (大约 为 2) 是 由 母体 (UK) 丰 度 比 估算 出 的 。 这 应 相 
应 于 地 球 中 原始 稀有 气体 库 的 现今 特征 。 相 反 ， 海 水 在 He/Ar 比值 上 亏损 ， 因 为 氮 从 大 
气 中 的 逃逸 。 多 数 MORB 玻璃 富 集 He/Ar 比值 ， 这 是 由 于 MORB 岩浆 脱 气 过 程 中 挥发 分 
的 分 馏 。 然 而 ， 有 几 个 MORB 玻璃 与 来 自 Kilauea 侧 到 的 “地 帐 柱 ”玻璃 一 起 表现 出 强烈 
的 海水 污染 影响 (图 16-14)。Hart (1983) 证 明 ， 某 些 这 类 影响 是 由 于 样品 蚀 变 ， 因 

306 

















(aJMORB 


(b)OIB 
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UArS Ar 
图 16-12 FFER A (MORB) S ZAE 
(OIB) F8Ar Ar 比值 直方 图 
(#2 Hart ®, 1979) 
AAS 明显 不 同 的 同位 素 组 成 








为 重复 分 析 得 到 显著 不 同 的 He/Ar 比值 。 然 而 ， 他 们 提出 其 他 一 些 样 品 在 火山 基底 通过 
厚 的 海洋 地 壳 的 侵 位 过 程 中 作为 岩浆 可 能 已 遭 到 污染 。 

为 了 进一步 评估 MORB 型 与 未 脱 气 地 幅 源 的 毛 同 位 素 特 征 ，Allegre 等 (1983) 和 
Staudacher 等 (1986) 对 比 了 来 自 洋 中 疹 和 来 自 夏威夷 地 由 柱 的 玻璃 中 的 氢 和 氨 同 位 素 比 
值 。Loihi 海山 给 出 了 未 污染 幅 源 物质 的 最 高 ;HeAHe 比值 (图 16-15 中 以 其 倒数 形式 
4HeHe 比值 表示 )。 因 为 Loihi 玻璃 的 这 种 氨 特 征 被 认为 是 原始 的 ，Allegre 等 将 这 些 样 
品 中 的 低 氢 同位 素 比值 同样 解释 为 未 脱 气 地 帐 源 的 指示 。 

图 16-15 中 MORB 区 具 又 形 特征 ，Staudacher (1986) 将 其 归结 为 原始 与 大 气 氧 库 
的 混合 作用 。 两 个 混合 分 支 表 现 出 强 曲 线性 ， 这 是 由 于 脱 气 的 MORB 库 相 对 于 大 气 与 地 
赐 柱 库 具 非 常 低 的 氯 含量。 相反 ， 来 自 Loihi 的 纯 橄 榄 岩 包 体 远离 MORB - Sh RR 
线 。 该 样品 的 氨 特 征 与 海洋 岩石 圈 中 的 起 源 相 一 致 。 该 样品 高 的 "He 含量 不 可 能 是 宇宙 成 
因 的 〈 像 其 他 包 体 一 样 ) ， 因 为 它 是 水 下 的 。 因 此 ， 被 认为 是 来 自主 体 岩 浆 的 所 在 喷发 前 
扩散 进入 到 包 体 中 。 

Allegre 等 (1983) 观测 到 在 ArvacAr 对 锡 同 位 素 比 值 图 上 MORB 玻璃 也 落 在 脱 气 与 
非 脱 气 (HRD) 源 合 理 的 混合 线 上 (图 16-16)。 他 们 认为 ， 这 些 混合 线 具 有 与 预期 的 
表面 混合 过 程 不 同 的 轨迹 ， 因 此 ， 这 些 同位 素数 据 是 地 帐 源 中 的 过 程 指示 。 然 而 ， 因 为 兢 
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图 16-13 YEA ee KANEK 
aol TF) fz 28 EXI te BORE I 
(4 Staudacher 和 Allegre, 1982) 
说 明了 低温 部 分 (< 1000 ) 可 能 有 大 气 污 染 
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图 16-15 





tHe EAr 








Oe) 0.001 0.0] 0.1 l 10 100 
4He/Ar 
图 16-14 He Ar 对 4He/40Ar 图 解 
(#5 Dickin, 1995) 


说 明了 水 下 玄武 岩 玻璃 成 分 与 海水 的 关系 及 


计算 的 全 球 成 分 ; 空心 圆 为 Hart (1983) 
分 析 的 Reykjanes 4 4 EI 


Kop 
Fa RAS ORE 


a aaa a Ll A 


30000 


20000 


HAT Ar 


HEPA AEA (MORB) SABREENA AI PRB AM AR AR 
( 据 Staudacher 等 ， 


1986) 


混合 线 表 示 相 对 于 MORB W Loihi AJAJE He Ar 比值 
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图 16-16 水 下 玄武 岩 玻 璃 的 ”Ar/YAr EEX SrA Sr 比值 图 解 
( 据 Allegre 等 ，1986) 
表示 了 MORB 与 OIR 源 间 一 致 的 混合 ， 不 同 的 混合 线 所 标 数 值 指示 相 
对 于 OIB, MORB i m PAI Ar^ Sr 比值 





有 气体 可 能 与 亲 石 元 系 系统 解 碍 ， 混 合 线 轨迹 可 能 不 是 端 员 成 分 的 可 靠 指 示 。 
Patterson (1990) 认为 ，Loihi 玻璃 申 的 氮 同 位 索 系 统 学 可 能 也 与 氢 解 厢 ， 因 为 端 


员 间 He/Ar KARR m (Aan, hE 16-15 中 提出 的 混合 线 的 双 曲 线形 式 所 示 )。 
他 们 指出 ， 海 水 具 比 Loihi 玻璃 高 二 到 四 个 数量 级 的 “Ar， 但 低 两 个 数量 级 的 "He。 因 此 ， 
Loihi 岩浆 中 的 氢 同 位 系 比 值 已 被 海水 污染 而 没有 影响 氧 特征 。 在 MORB 玻璃 中 ， 这 类 可 
变 的 污染 产生 了 Ar/AAr 5 1 Ar 之 间 的 相关 性 ， 指 示 了 大 气 与 地 幅 氢 的 简单 混合 
(Fisher，1986)。 然 而 ，Loihi 数据 并 不 显示 这 种 相关 性 。 因 此 ， 地 幅 柱 环境 中 大 气 污染 模 
式 难 于 作出 关键 性 的 评估 。 

Farley 和 Craig (1994) 根据 拉 斑 玄武 宕 质地 幅 柱 玄武 宕 中 橄 榴 石 斑 唱 的 氨 和 和 握 测 定 对 
此 问题 作 了 新 的 检查 。 来 自 Juan Fernandez 热点 的 此 样品 中 ，Farley 和 Craig 可 显示 在 由 
压 碎 斑 唱 释放 的 流体 包 体 的 “He 与 “Ar 丰 度 间 的 正 相 关 性 。 该 相关 线 与 这 些 同 位 素 明显 的 
大 气 污 染 不 一 致 ， 因 为 大 气 具 可 忽略 不 计 的 "He。 因 此 ， 这 种 相关 线 必 定 是 因为 从 具有 恒 
E He Ar 比值 的 地 帐 源 中 对 不 同 气 体 总 量 的 取样 。 

相反 ，Farley 和 Craig 在 4He 5% Ar 丰 度 没有 观察 到 相关 关系 。 因 此 ， 他 们 认为 Ar 
的 丰 度 必定 已 受到 大 气 污染 的 扰动 。 然 而 ， 即 使 是 富 气 体 的 样品 表现 出 这 种 行为 ， 分析 空 
日 也 不 可 能 是 其 原因 。 因 此 ，Farley 和 Craig 将 此 影响 归结 为 海洋 地 壳 内 由 海水 所 对 岩浆 
的 污染 。 因 此 ， 他 们 认为 ， 由 Juan Fernandez 热点 代表 的 地 慢 源 具 最 小 的 AreAr 比值 ， 
等 于 所 观测 到 的 7700 BK ALA Ar 比值 。 然 而 ， 这 并 不 是 下 地 则 (未 脱 气 库 ) 毛 同 位 
亲 比 值 的 下 限 ， 因 为 Juan Fernandez 地 帐 柱 在 其 通过 MORB 源 的 上 升 过 程 中 已 被 放射 成 
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HEITAR o 

MRKI EPR EE, CREZ aN JOBS PE A R A F J AR AE m BY YS HE 
受到 怀疑 。 然 而 ， 它 并 不 能 推翻 地 幅 稀 有 气体 的 “两 库 ” 模 式 ; EA RRE RB 
的 “Ar Ar 比值 不 能 直接 测定 。 氛 同位 素 证 据 可 能 通过 起 着 大 气 污染 的 监 示 体 有 助 于 将 
可 能 值 的 范围 缩小 。 








第 三 节 fit 
伟 是 具有 9 个 稳定 同位 素 的 重 稀有 气体 (图 16-17)。Reynolds (1960) 首先 说 明了 陨 
PAY? Xe 让 度 的 变化 ,， 它 由 已 灭绝 核 素 !3I 产生 。 四 个 其 他 同位 素 是 3U (Wetherill, 
1953) 及 已 灭绝 核 素 党 Pu (Kuroda, 1960) 两 者 的 裂变 产物 。 方 便 地 将 和 氨 同 位 素 丰 度 与 
Xe 比 ， 它 是 非 放射 成 因 的 ， 并 也 不 受 散 型 产生 影响 (Staudacher 等 ，1982 ) 。 





丰 度 /% 








图 16-17 地 球 宕 石 中 付 间 位 素 丰 度 直 方 图 
( 据 Dickin，1995) 
随 图 表示 了 放射 成 因 核 素 的 产生 路 径 





因为 Xe eA TE KARR et, WO “MFE ZEA AERA TE 
(Reynolds, 1963), SAM, “HUERTA” PERHERE J A (Staudacher 
等 ，1982)。 地 球 中 过 剩 ”Xe CH TARA) 的 首 个 证 据 来 自 新 墨西哥 Harding 县 的 
CO, 并 气 (Butler 等 ，1963)。 该 证 据 有 如 此 浴 远 的 意义 ， 以 致 随后 有 不 少 于 4 个 项 目 致 
力 于 研究 Harding HHA (Boulos 等 ，1971; Phinney 等 ，1978; Smith 等 ，1981; Stau- 
dacher, 1987). | 

FE es IY ta i FP A ee (Butler Æ, 1963), AREA TAMAR, Xe HA 
7S BR FA FTG 4b Be me FF AR PAE fk AP Xe CAAT FARR RAT) (图 16-18). Alt, 
Butler 等 得 出 结论 : MRAP NE Xe EFA ARRIBA, EKO K 
变 产生 。 地 球 中 这 种 已 灭绝 核 素 (11 = 16 Ma) 的 存在 表明 ， 其 增生 必定 发 和 后 在 陨石 的 
几 个 Ma 内 ， 它 也 通常 显示 出 “Xe 异常 。 

Harding 县 井 气 相对 于 大 气 也 含有 扬 131、132、134 与 136 WH. Butler 等 (1963) 
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及 Hennecke 和 Manuel (1975) 所 作 的 早期 
TERHI, HPA AY. mM, H 
Phinney = (1978) 所 作 的 更 精确 分 析 表 明 ， 
井 气 中 相对 于 Xe AY Xe, 1 Ke, 4 Xe AY 
it He Be af Hh AU AN EY Pu 的 自发 裂变 | ! . 
计算 出 的 同位 素 产 生 相 匹配 (图 16-19). | Harding 县 井 气 

地 球 佐 同位 素 的 进一步 发 展 要 求 将 井 气 
数据 放 到 主要 地 球 库 更 广 的 视点 中 去 。 技 术 
的 进步 ， 人 允许 作 水 下 玻璃 的 做 分 析 ， 使 得 这 
成 为 可 能 。Staudacher 和 Allegre (1982) 发 
现 ，MORB 玻璃 表现 出 在 过 剩 ”Xe 和 入 的 其 
他 重 同 位 素 之 间 一 致 性 的 关系 。 这 得 到 了 随 
后 的 研究 证 实 (Staudacher，1987)， 表 明 最 
富 Xe 的 井 气 分 析 位 于 与 MORB 相同 的 相 
关 线 上 (图 16-20a) 。 

井 气 和 MORB 成 分 在 4 和 ArAa6Ar Xf 29 Xe/ 62 64 6.6 = 7.0 7.2 
Xe 图 上 (图 16:20b) 也 是 一 致 的 。 这 为 
Harding 县 井 气 代表 着 类 似 MORB 源 的 上 地 ”图 16-18 1978 年 以 前 分 析 的 花 网 宕 和 井 气 的 





l34xe/l30xe 








bil T A JEH o 裂变 成 因 的 “Xe/™Xe AH 
Staudacher 和 Allegre (1982) tA A, HER AY? Xe Xe 图 解 


> audacher egre, ; es 
MORB H! Xe 的 过 剩 可 由 与 MORB 中 放射 ( 据 Staudacher 和 Allegre, 1982, Afr) 


相对 于 “Xe 过 剩 同 位 素 丰 度 





124 126 128 129 131 132 134 
同位 素 














图 16-19 ”相对 于 大 气井 气 中 人 迄 同 位 素 过 剩 丰 度 图 解 
( 据 Phinney 等 ，1978 ) 
以 相对 于 过 剩 29Xe 的 比值 表示 ; 数据 与 由 堂 U 和 Pu 裂变 产生 的 模拟 产 率 进 行 对 比 
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图 16-20 MORB 玻璃 的 SXe/3Xe (a) 与 ArAr (b) 对 ! 人 Xe/30Xe 图 解 
( 据 Staudacher, 1987) 
与 其 他 地 球 样品 的 组 成 对 比 


成 因 Ar 宣 集 的 相同 方式 加 以 解释 。 如 果 亏 损 *Ar 的 上 地 幅 脱 气 过 程 发 生 于 地 球 历史 的 非 
常 时 期， 那么 包括 Xe 的 原始 稀有 气体 应 该 已 经 丢失 了 ， 而 人 ?I 仍 保留 在 地 幅 中 。 由 此 
过 程 产生 的 高 Xe 比值 可 使 少量 的 ' 人 YI 保留 在 上 地 幅 中 产生 其 衰变 后 可 测 出 的 过 剩 ' 人 YXe。 
因此 ， 上 地 帼 脱 气 比 杂 石 元 素 亏 损 〈 成 地 元 ) 出 现 要 早 得 多 ， 尽 管 这 两 个 过 程 看 起 来 大 致 
BMS LAY HEME AP BN 
Loihi 海山 和 Reykjanes FE AY BR HS PF im Te) fiz FR BM oP AT h ZTE KAA UR 
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的 误差 内 ， 但 这 种 特征 的 成 因 一 直 存 在 着 广泛 的 争论 。Allegre 等 (1983) 和 Hart 等 
(1983) KAZE AB A AO se, CHB IC AAP Xe 和 4 Ar 被 大 量 的 原始 稀有 气 
体 含 量 掩盖 掉 。 另 一 种 解释 是 ，Ozima (1985) HM KARP A BRB, OR 
而 ，Staudacher 和 Allegre (1988) 认为 ， 与 消减 有 关 的 火山 作用 在 它们 能 达到 深部 地 帐 前 
从 消减 沉积 物 中 提取 大 气 气体 。 挥 发 性 元 素 硼 的 证 据 看 起 来 支持 这 种 论点 。 最 后 ，Patter- 
son (1990) 和 Craig (1994) 认为 ，Loihi 玻璃 的 迄 同 位 素 比 值 (与 毛 一 起 ) 是 由 于 大 
气 污 染 ， 由 海水 直接 进入 到 地 帐 宕 浆 中 。 在 这 种 情况 下 ， 下 地 帐 的 候 同 位 素 特 征 (与 氢 相 
E) 有 点 不 确定 。 然 而 ，Farley 和 Poreda (1993) 在 说 明了 和 所 同位 素 作 为 大 气 污 染 监 示 体 
的 应 用 后 ， 提 出 类 似 于 Loihi KARIAN RET” WER RA HEERE o 

地 慢 库 做 同 位 素 演 化 另外 证 据 已 从 “ 膜 ” 金 刚 石 的 分 析 中 得 到 (Ozima 等 ，1991 ) 。 
这 些 金刚 石 表层 含 相当 大 量 的 稀有 气体 ， 因 此 适合 于 同位 素 分 析 。Ozima 和 Zashu RIM ii 
同位 与 MORB 相关 线 一 致 (图 16-21)， 表 明了 产生 MORB 和 金刚石 的 地 幅 源 具有 相同 的 
演化 过 程 。 根 据 所 和 和 氛 同位 素 证 据 ，MORB 排列 最 好 归结 为 具 放射 成 因 氨 的 岩浆 的 大 气 
污染 。 类 似 地 ，Ozima 和 Zashu 将 金刚 石 的 排列 归结 为 放射 成 因 佐 源 与 大 气 污染 (以 内 部 
为 代表 ) 之 间 的 混合 作用 。 
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图 16-21 42 RG ARADO Ke / Xe HH Xe Xe 图 解 
(4B Ozima 和 Zashu, 1991) 
与 MORB 相关 线 对 比 ; O 核 ; @ He 


金刚 石 中 的 重 扬 同 位 素 特 征 可 用 来 证 明 钴 产生 还 是 锁 产生 的 ， 像 上 面 对 井 气 所 说 明 的 
那样 。Ozima 和 Zashu WEH, HU 产生 得 到 对 金刚 石 表层 似 数 据 的 最 佳 拟 合 ， 并 且 它 对 
表层 的 形成 时 间 加 以 严格 的 限制 。 负 产生 的 氨 〈 不 像 碘 和 钱 产生 的 ) 在 地 球 历史 中 增长 。 
因此 ， 如 果 人 金刚 石 中 的 稀有 气体 在 过 去 几 个 Ga 时 间 内 与 硅 酸 盐 上 地 慢 相 隔离 ， 它 们 应 演 
化 出 比 年 轻 的 MORB 样品 少 的 Xe (图 16-21 中 的 虚线 )。MORB、 金 刚 石 表层 及 并 气 都 
位 于 相同 的 排列 线 上 的 事实 表明 ， 所 有 这 些 样品 在 地 质 时 间 上 都 形成 于 相当 近 。 这 就 产生 
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了 一 个 问题 ， 因 为 其 他 研究 已 经 指出 金刚 石 的 古老 形成 年 龄 。 然 而 ， 有 可 能 在 金伯利 宕 的 
岩浆 作用 之 前 或 期 间 短期 内 在 老 的 金刚 石 核 上 生长 出 较 年 轻 的 表层 (大约 100 Ma 前 )。 


第 四 市 A 





在 所 有 稀有 气体 中 最 后 讨论 氛 是 合适 的 ， 因 为 上 面 讨论 的 问题 涉及 到 地 球 的 原始 稀有 
气体 成 分 达到 了 它们 的 在 氛 数 据 解 释 中 的 最 精确 形式 。 氛 的 三 个 同位 素 中 ，“tNe、“Ne 为 
核 成 因 并 且 它 的 变化 已 了 解 清楚 了 。 相 反 ，”?Ne 还 不 知道 是 核 成 因 的 ， 地 球 中 它 的 变化 
原因 一 直 在 热烈 地 争论 着 。 然 而 ， 对 此 问题 的 答案 可 能 解决 来 自 地 帐 柱 的 气息 同位 厅 特 
征 解释 中 ， 但 仍 存在 模糊 性 。 

产生 氛 同 位 素 的 主要 核反应 是 4Mg 和 Meg BY (n, a) 反应 ， 它 们 分 别 产 生生 Ne 和 
Ne, KEM RESO 和 5BE 的 (a, n) 反应 ， 它 们 分 别 产生 所 Ne M? Na, MAA g 
衰变 产生 Ne。 由 于 母体 低 的 丰 度 ，“"O 的 (a，n) 反应 产生 ”Ne 是 不 重要 的 。 所 有 的 a 
粒子 来 自 铀 系 衰变 链 ， 而 中 子 大 部 分 是 由 来 自 a 粒子 的 次 级 反应 产生 的 。 这 些 反应 首先 由 
Wetherill (1954) 作 了 研究 ， 并 在 随后 的 研究 中 已 得 到 改进 (Kennedy 等 ，1990)。 这 些 
反应 的 净 结 果 是 得 到 像 花岗岩 这 类 的 富 铀 岩石 中 最 清楚 见 到 的 向 较 低 Ne 二 Ne 与 较 高 的 
“Ne/2Ne 比值 的 趋势 图 16-22 表明 了 来 自 加 拿 大 亚 伯 达 气井 的 同位 系数 据 ， 作 图 于 党 
用 的 三 同位 素 图 上 。 数 据 形成 归结 于 大 和 气 与 核 成 因 氛 之 间 混 合 的 线性 排列 。 这 与 这 些 气 体 
的 氨 同 位 数据 是 一 致 的 ， 它 们 表明 了 无 地 慢 来 源 组 分 的 强 放射 成 因 的 特征 。 
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图 16-22 ” 氛 三 同位 素 相关 图 
(HE Kennedy , 1990) 
表示 了 在 大 气 与 核 合成 的 氛 之 间 的 混合 线 上 的 加 拿 大 亚 伯 达 盆地 的 井 气 


出 露 的 地 球 岩 石 的 同位 素 分 析 已 表明 “1Ne 是 宇宙 成 因 产 生 的 (Marty 等 ，1987)。 该 
同位 素 由 Mg, Na, Si A 的 散 裂 反应 产生 ， 在 三 同位 素 图 上 产生 近 水 平 的 排列 。 通 过 分 
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析 所 有 三 个 同位 素 ， 罕 宙 成 因 组 分 可 从 捕获 的 (岩浆 ) 氛 与 核 成 因 氛 中 分 辨 出 来 。Gzraf 
(1991) 将 宇宙 成 因 氛 法 应 用 到 先前 已 由 ”Al 和 Be 测定 过 年 龄 的 南极 岩石 中 的 石英 单 
人 矿物。 他 们 证 明了 ?Ne 与 其 他 这 些 宇宙 成 因 同 位 素 的 一 致 行为， 说 明了 氛 在 测定 表面 岩 
石 的 宇宙 射线 皮 露 年 龄 中 将 是 一 种 有 用 的 工具 。 

地 帐 中 非 大 气氛 的 第 一 个 证 据 是 由 Craig 和 Lupton (1976) 对 MORB 和 火山 气体 样 
品 提供 的 。 相 对 于 “Ne 的 含量 ， 这 些 样 品 富 集 人 Ne 及 核 成 因 2Ne。 随 后 ， 也 发 现 Harding 
县 并 气 较 好 地 除去 了 大 气 的 成 分 (Phinney , 1978), ER Ne 的 组 分 是 因为 地 球 中 
外 来 的 原始 稀有 气体 组 分 ， 可 能 代表 着 太阳 氛 。 

FA, Kyser 和 Rison (1982) 推测 ， 所 分 析 样 品 中 Ne 的 富 集 可 能 是 因为 氛 从 类 似 
于 大 气 成 分 的 原始 地 幅 成 分 中 氛 的 质量 分 馏 所 致 。 他 们 将 幅 源 氛 分 析 数 据 与 日 本 地 热气 
的 氛 数 据 (Nagao 等 ，1979) 作 了 对 比 。 这 些 气 体 表现 出 由 轻 氛 通过 土壤 优先 扩散 到 取样 
尽 所 解释 的 质量 分 馏 趋势 (图 16-23)。 然 而 ， 此 过 程 也 引起 全 部 的 毛 、 所 和 和 拨 质 量 序列 
的 显 贰 质量 分 馏 ， 相 对 于 大 气 ， 在 则 源 样品 中 见 不 到 这 种 现象 。 因 此 ， 结 论 是 由 源 样品 的 
氛 分 析 不 能 归结 为 扩散 引发 的 分 馏 作用 。 
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图 16-23 氛 三 同位 素 图 上 地 幅 样 品 (@) 与 质量 分 饮 的 地 热气 (O) 的 对 比 
( 据 Kyser 和 Rison, 1982) 





Honda 等 (1987) 及 Ozima 和 Zashu (1988, 1991) 也 发 现 了 金刚 石 中 增高 的 人 Ne € 
RE (图 16-24)。 这 些 分 析 否 定 了 Kyser 和 Rison 的 Ne 富 集 模式 ， 因 为 金刚 石 代表 了 地 帼 
的 就 地 固体 样品 。 因 此 ，Ozima 和 Zashu 将 Kyser 和 Rison 的 质量 分 馅 辩论 倒 了 过 来 ， 提 
出 金刚 石 代 表 了 地 球 中 的 太阳 氛 库 ， 而 现今 的 大 气 由 质量 分 馏 亏 损人 Ne。 他 们 认为 ,早期 
地 球 由 辐射 作用 的 受 击 引起 原始 太阳 型 大 气 的 大 规模 放出 ， 留 下 的 残留 富 集 重 氛 。 然 而 ， 
这 种 论点 遭 到 了 Kyser 和 Rison 模式 的 同样 的 反对 。 所 提出 程度 的 地 由 与 大 气 间 氛 分 馏 应 
伴随 着 握 和 所 的 非 放 射 成 因 同 位 素 的 分 馏 。 事 实 上 ， 富 气 MOR 玻璃 与 大 气 具 有 相同 的 
38 Are Ar 和 和 氟 同 位 素 比 值 (Sarda 等 ，1985; Staudacher 等 ，1989)。 因 此 ,大 气相 对 于 地 
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图 16.24 “与 其 他 太阳 系 组 分 相 比 的 金刚 石 的 氛 同 位 素数 据 


( 据 Dickin, 1995) 


太阳 风 成 分 由 月 壤 分 析 确 定 
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图 16-25 ”在 氛 三 同位 素 图 上 MORB 
(实心 圆 ) 的 氛 数 据 
( 据 Dickin，1995) 
A、B 一 来 自 陨 石 的 行星 氛 成 分 


幅 的 总 氛 同 位 素 分 馏 是 不 可 能 的 。 

对 地 球 氛 系统 学 的 男 外 一 些 认 误 是 从 水 下 
玄武 质 玻璃 的 分 析 得 到 的 。Sarda (1988 ) 
说 明了 通过 类 气 点 的 MORB 相关 线 的 存在 ， 
它 已 被 随后 的 数据 证 实 (Marty, 1989; 
Hiyagon 等 ，1992)。 这 种 排列 (图 16-25) 可 
由 太阳 型 、 大 气 型 和 核 成 因 氛 三 组 分 的 混合 作 
用 加 以 解释 。Sarda (1988) 也 测定 了 位 于 
大 气 成 分 误差 内 几 个 Loihi 玻璃 的 氛 同 位 素 成 
分 。 他 们 相信 ， 这 些 特征 代表 了 真正 的 原始 地 
慢 特 征 ， 与 该 库 主 要 为 大 气氛 相 一 致 。 

在 此 模式 中 ， 原 始 地 球 应 具有 行星 氛 特 
征 ， 可 以 通过 对 富 气 陨石 的 气体 成 分 平均 得 
到 ， 其 中 最 常见 的 为 氛 A、B 和 C (Black 等 ， 
1969; Black，1972)。 太 阳 型 氛 可 认为 是 上 地 
幅 中 明显 不 同 的 原始 氛 库 的 痕迹 〈Sarda 等 ， 
1988)。 

然而 ， 随 后 Loihi 和 随后 Kilauea 水 下 玻璃 
的 分 析 揭 示 了 有 氛 同 位 素 的 更 宽 范 围 ， 从 大 气 成 
分 延伸 到 所 Ne 富 集 成 分 (Honda 等 ，1991; 


Hiyagon 等 ，1992)。 这 种 排列 的 富 集 端 接近 太阳 风 成 分 ,但 该 排列 具有 处 于 纯 质 量 分 馏 
线 与 MORB 相关 线 之 间 的 中 等 斜率 (图 16-26)。 来 自 Reunion 和 萨摩 亚 群 岛 两 个 不 同 地 
点 的 超 镁 铁 质 包 体 也 构成 斜率 位 于 夏威夷 与 MORB 之 间 的 同位 素 排 列 (Staudacher 等 ， 
1990; Poreda 等 ，1992 ) 。 

为 了 解释 他 们 的 数据 ，Honda 等 (1991, 1993) 和 Hiyagon 等 (1992) 将 地 球 内 部 所 
有 的 氮 归 绪 为 太阳 型 与 核 成 因 氛 之 间 的 混合 作用 。 倾 斜 的 排列 然而 被 归结 为 这 种 太阳 地 由 
氛 的 不 同 程度 的 大 气 污染 ， 并 且 最 初 由 Sarda 等 (1988) 分 析 的 Loihi 氛 样 品 是 因为 几乎 
完全 的 大 气 污 染 。 

三 同位 素 图 上 的 数据 排列 ， 为 了 将 氛 与 其 他 稀有 气体 数据 相 比 较 可 由 6 Ne/6 “1Ne 
来 加 以 表示 。 这 由 人 迫使 回归 线 通 过 大 气 成 分 加 以 实现 ， 因 此 ， 梯 度 等 于 $ ”Ne/6 “! Ne。 
Poreda 和 Farley (1992) 以 直方 图 的 形式 给 出 了 这 些 结 果 (图 16-27) ， 根 据 `FHe/ He 比值 
(表示 为 RAR。) DR. HR, FEM SARAH, ER AK RAH 
成 因 氛 - 氨 组 分 加 入 不 同 脱 气 程度 的 原始 组 分 中 加 以 解释 。 因 此 ， 由 Honda 等 (1991) 测 
出 的 近 垂 直 排 列 的 夏威夷 氛 同 位 素 分 析 值 证 明 ， 该 地 幅 确 实 代 表 了 相当 未 脱 气 的 源 。 因 
此 ， 氛 同位 素数 据 继续 支持 地 幅 稀 有 气体 的 “两 库 ” 模 式 。 
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图 16-26 SSI ee AE RI ABE 图 16-27 6 Ne/6 "1Ne 直方 图 
( 据 Dickin, 1995) ( 据 Poreda 和 Farley, 1992) 
OLoihi; @ Kilauea 水 下 玻璃 与 超 镁 铁 质 包 体 作为 氮 R/R, HIR 


Farley 和 Poreda (1993) HTAR “KADR” A, KHO Ne Ne 比值 可 用 来 
监测 和 校正 像 氨 这 类 的 其 他 稀有 气体 中 的 大 气 污染 。 然 而 ， 因 为 端 员 具有 不 同 的 稀有 气体 
丰 度 比 (如 Ne/Ar) ， 混 合 将 产生 双 曲 线 而 不 是 直线 排列 ， 导 致 在 未 污染 端 员 计 算 中 稍 更 
大 的 误差 。 

为 了 限制 混合 线 的 曲率 ，Farley 和 Poreda 检查 了 MORB 玻璃 中 的 Ne- Ar 同位 素 系 

317 


统 学 。MORB 库 中 的 “Ar Ar Aa EAT ERE TE PARP YER “popping rock” 中 所 发 
现 的 近 30000 的 最 大 值 (Staudacher 等 ，1989)。 这 些 岩 浆 非 常 高 的 挥发 分 含量 可 能 使 得 
它们 相当 地 抗 大 气 污染 。 男 一 方面 ， 多数 MORB 分 析 值 位 于 地 慢 对 大 气 组 分 的 0.06 一 


0.6 HJ Ne Ar 比值 (r) 的 混合 线 之 间 。 
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0 2500 5000 7500 
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图 16-28 来 自 洋 岛 的 水 下 玻璃 的 


所 对 握 同 位 素 图 解 


( 据 Farley 和 Poreda, 1993， 有 修改 ) 
说 明了 MORB 和 地 晶 柱 岩 浆 稀 有 气体 库 的 


大 气 污染 产生 的 可 能 混合 线 


由 于 在 与 大 气 稀有 人 气体 混合 前 地 幅 柱 被 
上 地 幅 物 质 污 染 ， 许 多 OB 分 析 值 落 在 类 似 
的 范围 内 (图 16-28)。 根 据 OIB 和 MORB 中 
稍 不 同 的 Ne/Ar 比值 ，Farley 和 Poreda 估计 
在 地 幅 柱 与 大 气 稀有 气体 间 的 简单 两 组 分 泥 
合 应 位 于 相对 NeA5Ar 比值 为 0.07 与 0.7 
的 混合 线 之 间 。 如 果 对 具 最 低 握 同位 素 比 值 
的 OIB 样品 拟 合 这 些 曲 线 ， 那 么 我 们 便 可 计 
算 原 始 地 球 毛 “修正 的 ”4 ArAAr 比值 。 与 


Allegre 等 (1983) 提出 的 400 相 比 ， 此 值 处 


于 1000~3500 之 间 (Farley 和 Poreda 倾向 于 
后 者 )。 较 高 的 值 然而 将 意味 着 这 种 “原始 ” 
握 库 的 大 量 脱 气 (和 所 造成 的 放射 性 成 因 的 
增长 )。 

大 气 污 染 模 式 成 功 地 解释 了 水 下 玻璃 的 
氛 同 位 系 排列 但 它 把 我 们 带 回 到 解释 大 气 





所 特征 的 起 源 间 题 。 许 多 研究 者 继续 支持 在 太阳 组 分 的 早期 地 球 大 气 烧 失 过 程 中 的 氛 分 馏 
| (Ozima 等 ，1988; 1991)。 然 而 ， 由 Marty (1989) -提出 的 另 一 种 解释 是 大 所 是 由 具 行 星 
所 的 讶 气 陨 石 的 后 期 增生 形成 的 (如 图 16-25 中 的 氛 A)。 随 着 具 太 阳 氛 预算 的 地 慢 形 成 
之 后 ， 这 些 可 能 已 增生 到 地 球 表面 。 此 模式 与 氛 是 在 不 同 的 太阳 系 天 体 间 表现 出 非 放射 成 
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图 16-29 





2 Nel Ne 


Fh = RMR PA He 


( 据 Allegre =, 1993) 
说 明了 相对 于 MORB FES 5 RAS ERE (0) 的 组 成 


因 同 位 素 比 值 总 体 差 异 的 惟一 稀有 气体 。 

Allegre (1993) 试图 通过 引信 新 的 机 制 来 解释 地 球 地 帐 中 太阳 型 的 高 Ne/*Ne EL, 
值 而 恢复 地 幅 氛 的 行星 模式 。 他 们 将 这 些 特征 归结 为 堆积 于 次 海 议 积 物 中 的 宇宙 人 持 粒 子 的 
消减 作用 。 这 些 宇 宙 尘 粒子 在 它们 暴露 于 空间 过 程 中 植 人 了 来 自 太 阳 风 的 氛 。 在 大 气 与 浴 
海 沉 积 物 中 ， 该 物质 的 分 析 揭 示 其 Ne 二 Ne 比值 包括 大 气 与 太阳 成 分 之 间 的 范围 (Nier 
等 ，1990)。Matsuda 等 (1990) 提出 ， 这 些 粒 子 能 越过 “稀有 气体 消减 障 ” 并 对 深部 地 
则 提 供 宇 宙 氛 。 这 可 解释 水 下 玻璃 的 高 ?Ne/2Ne 比值 而 不 需要 引入 地 球 中 太阳 型 原始 氛 
(图 16-29)。 然 而 ，Hiyagon (1994) 的 实验 研究 表明 ， 在 500€ 3a 内 氛 将 完全 从 宇宙 尘 中 
被 抽 提 出 来 ， 它 不 足以 维持 此 模式 。 因 此 ， 地 球 的 太阴 型 氛 模 式 现 一 般 被 接受 。 
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Bre ”大洋 火山 吞 同位 素 地 球 化 学 


地 质 和 学 中 最 重要 的 一 些 问题 是 关于 控制 地 蛋 的 一 些 过 程 。 现 已 清楚 ， 地 幅 对 流 地 是 板 
块 构造 的 驱动 力 (Turcotte 和 Oxburgh, 1967), 但 是 其 控制 细节 仍 不 清楚 (如 Olson 等 ， 
1990)。 地 帐 对 流 胞 的 深度 、 消 减 的 岩石 圈 的 灭亡 及 上 涌 地 幅 柱 的 源 都 是 未 解决 的 问题 。 
地 球 化 学 取样 通过 揭示 地 帐 分 异 成 不 同 源 的 过 程 及 这 些 源 由 对 流 扰 动 再 混合 的 范围 来 回答 
这 些 问 题 。 

地 幅 的 不 可 接近 性 为 地 球 化 学 取样 提出 了 严重 的 问题 。 然 而 地 幅 来 源 的 基 性 告 浆 提 供 
了 地 慢 化 学 结构 的 最 初始 证 据 。 同 位 素 示 踪 体 对 这 些 研究 是 特别 有 力 的 工具 ， 因 为 不 像 元 
素 浓 度 ， 同 位 素 比 值 不 会 受到 晶体 结晶 的 明显 影响 。 然 而 ， 同 位 素 比 值 在 大 陆 岩石 圈 中 易 
受 污 染 。 因 此 ， 通 过 基 性 岩浆 研究 地 幅 化 学 的 最 简单 的 途径 是 分 析 海 洋 火 山 岩 ， 预 期 它们 
在 薄 的 海洋 岩石 图 中 遭受 最 少 的 污染 。 

TEN Kika (OIB) 的 分 析 最 初 用 于 证 明 地 帐 不 均一 性 的 存在 (Faure 和 Hurley, 
1963; Gast 等 , 1964). Kila, ZAT Æ PR ABA (MORB) 与 洋 岛 玄 武 贿 (OB) 之 
辣 的 同位 系 变 化 (Tatsumoto; 1966)。 大洋 玄武 岩 的 同位 素 分 析 被 用 于 探测 地 帐 结构 和 模 
拟 全 部 时 间 的 演化 。 在 此 采用 的 方法 将 检查 由 单个 同位 素 系统 (主要 是 Sr 与 Pb) THES 
结构 的 限制 ， 而 后 从 多 同位 素 系统 (Sr-Nd), (U-Th-Pb). (Sr-Nd-Pb) %} HIE YH tb AY BR 
制 。 








第 一 节 “地 慢 结 构 的 同位 素 示 踪 


一 、 污 染 与 俐 变 

在 大 洋 辫 武 宕 用 于 演绎 地 收成 分 前 ， 我 们 必须 检查 并 定量 化 发 生 于 洋 底 或 洋 岛 上 在 岩 
浆 搬 运 和 喷发 过 程 中 可 能 出 现 的 蚀 变 与 污染 的 量 。 在 Gast 等 (1964) XTRA RA 
的 早期 工作 中 ， 他 们 考虑 了 由 地 壳 微 板块 对 所 分 析 的 熔岩 污染 的 可 能 性 。 他 们 通过 分 析 贿 
浆 分 异 不 同 程度 的 大 范围 熔岩 来 测试 这 种 可 能 性 (图 17-1)。 所 有 样品 中 缺少 相关 性 但 演 
化 程度 最 高 的 岩石 被 认为 排除 了 地 壳 污 染 。 高 度 演 化 岩石 中 的 高 Sr 同位 素 比 值 被 归结 ， 
喷发 后 的 放射 性 增长 ， 因 为 这 些 岩 石 具 有 高 的 Rb/Sr 值 。 这 些 熔 岩 不 存在 年 龄 上 的 相关 
性 ， 因 为 它们 的 年 龄 是 未 知 的 。 类 似 的 问题 在 更 近 对 阿森 松 熔 兰 的 研究 中 也 遇 到 了 (Har- 
ris 等 ，1983)。 然 而 ， 大 多 数 大 洋 玄武 岩 并 不 要 求 年 龄 校正 ， 因 为 它们 具 非 常 低 的 Rb/Sr 
值 。 

一 些 研 究 者 ， 其 中 最 著名 的 是 O”Hara， 认 为 MORB 和 OB 中 的 同位 素 变化 可 由 它 
们 通过 大 洋 地 党 的 上 升 长 过 程 影响 岩浆 的 分 馏 或 污染 过 程 加 以 解释 。 此 方面 在 他 早期 论文 
H, O Hara (1973, 1975) 认为 "Sr 各 Sr 变化 可 由 岩浆 分 异 过 程 中 同位 素 的 物理 分 馏 产 
生 。 这 是 一 个 错误 的 概念 ， 因 为 “SrASr EC (ELE SESE AE IE BI Sr AOS) 等 于 8.37521 以 便 
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图 17-1 七 夫 岛 和 阿 征 松 岛 熔岩 中 的 Sr 同位 素 比 值 对 岩浆 分 异 指数 图 解 
( 据 Gast 等 ，1964) 
高 度 演化 熔岩 (ELTS) 中 的 放射 成 因 Sr 是 因 叶 发 后 的 放射 性 增长 所 致 ， 
箭头 表示 估计 年 龄 的 校正 


消除 天 然 和 分 析 的 质量 依赖 分 馏 。 随 后 ，O”Hara 和 Mathews (1981) 认为 大 离子 亲 石 元 
Z (LIL) (包括 Sr) 在 周期 性 的 流出 、 周 期 性 的 再 充填 、 长 寿命 的 岩 奖 房 中 可 由 蚀 变 大 
洋 地 壳 的 污染 被 扰动 。 此 模式 现 已 由 针 同 位 素 证 据 排除 了 ， 它 严格 限制 了 洋 底 玄武 兰 产 生 
和 喷发 间 的 时 间 ， 并 因此 在 此 燃 兰 中 开放 系统 兰 浆 房 模 式 具 渍 除 源 区 同位 索 特 征 的 能 力 。 

在 洋 底 玄武 岩 或 洋 岛 玄武 岩 的 地 表 风 化 情况 下 ， 分 析 样 品 的 固 相 线 下 的 蚀 变 来 目 与 海 
水 的 热 液 相互 作用 。Dasch 等 (1973) 发 现在 发 掘 的 各 时 代 大 洋 玄武 岩 中 在 SrA?Sr 与 水 
含量 间 存 在 正 的 相关 关系 (图 17-2)。H2O 含量 超过 1% 的 样品 几乎 全 部 遭受 过 来 目 海 水 
的 Sr 污染 ， 但 水 含量 小 于 1% 的 那些 样品 一 般 没 有 蚀 变 。 

固 相 下 的 蚀 变 通过 分 析 100% 新 鲜 的 MORB 玻璃 在 大 洋 样品 中 能 可 靠 地 避免 (Cohen 
等 ，1980)。 结 员 岩 石 必须 分 析 的 地 方 ， 通 过 分 析 从 洋 中 浓 中 等 谷地 挖掘 的 新 鲜 物质 来 吉 
兔 蚀 变 ， 在 那里 出 露 非常 年 轻 的 、 未 变质 的 玄武 岩 。 男 一 种 途径 是 ， 分析 前 结晶 样品 的 淋 
洗 可 去 除 污染 蚀 变 矿物 ， 也 得 到 与 玻璃 一 致 的 分 析 结果 (Dupre 和 Allegre, 1980). ATH 
变 的 洋 岛 玄武 岩 仅 通 过 取 新 鲜 的 熔岩 容易 获得 。 

二 、 不 平衡 熔融 

过 去 各 研究 者 (如 Harris 等 ，1972; O° Nions 和 Pankhurst, 1973; Flower 等 ， 
1975) 一 直 认 为 ， 如 果 地 帐 温度 不 是 足够 高 以 确保 Sr 同位 素 比 值 在 不 同 地 幅 矿 物 间 的 扩 
散 均 一 化 ， 那 么 具 较 高 Rb/Sr 比值 的 颗粒 在 地 质 时 间 内 可 发 展 成 具 更 多 放射 成 因 的 ”Sr/ 
% Sr 成 分 。 这 种 矿物 的 一 个 实例 是 镁 云母 - 金 云母 。 此 类 相 的 “不 平衡 ”熔融 可 将 熔 体 的 
同位 素 成 分 偏向 较 高 的 ?SrASr 成 分 。 低 程度 的 部 分 熔融 熔 体 相对 于 高 程度 部 分 熔融 熔 体 
由 于 像 金 云母 这 类 的 高 Rb/Sr 相 趋 于 首先 进入 熔 体 中 将 富 集 Rb/Sr。 
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R172 洋 底 玄武 岩 中 Sr 同位 素 比 值 对 水 含量 图 解 
( 据 Dasch 等 ，1973 ) 
+ 分 析 前 的 淋 洗 效应 ;一 ->- 蚀 变样 品 电 去 除 蒙 脱 石 的 效应 





Harris 等 (1972) 根据 基 性 岩浆 中 被 带 到 表面 的 地 幅 包 体 中 同位 素 不 平衡 的 证 据 ， 认 
为 在 玄武 岩 成 因 中 有 利于 不 平衡 熔融 。 在 超 基 性 的 地 帐 包 体 中 同位 素 不 平衡 是 非常 普 i 
的 ， 但 这 种 情况 代表 固体 岩石 圈 的 样品 。 究 竞 这 些 观 察 是 否 能 外 推 到 对 流 软 流 财 中 的 芯 武 
岩浆 成 因 的 更 高 温 环境 还 存在 疑问 。 

Hofmann 和 Hart (1978) 为 了 决定 不 同 温度 下 同位 素 不 平衡 能 被 消除 的 速率 检查 了 地 
MRERREE PA MBE. ÆR 17-3 中 ， 扩 散 系 数 (D) 值 被 用 来 计算 1 cm 直径 的 球形 
体 与 类 似 缓慢 运动 的 熔 体 的 这 类 无 限 源 间 某 种 物质 的 有 效 平 衡 时 间 。 这 些 时 间 是 假定 扩散 
在 特征 的 0.25 cm 的 搬运 距离 ， 使 用 方程 X= (Dt)"“ 计 算得 出 。 

使 用 所 测 的 较 低 扩散 系数 ， 将 要 求 几 百 万 年 来 消除 固态 岩石 轿 地 慢 在 600 ABUL SE 
云母 与 单 斜 辉 石 间 Sr 同位 素 的 不 均一 性 。 即 使 固态 地 帐 在 1000C ， 如 果 金 云母 与 单 料 辉 
石 颗粒 间 被 橄榄 石 或 斜 方 辉 石 分 隔 ， 平 衡 也 得 花 几 百 万 年 ， 橄 榄 石 与 辉 石 有 效 不 含 乌 但 增 
加 了 金 云母 与 单 斜 辉 石 间 的 扩散 距离 。 然 而 ， 只 要 熔 体 存在 ， 每 个 品 体 的 表面 在 几 年 期 间 
与 附近 (大约 2 cm 的 距离 ) 颗粒 处 于 扩散 接触 。 因 此 ， 金 云母 与 单 糙 辉 石 间 的 同位 素 不 
平衡 在 温度 高 于 玄武 岩 的 固 相 线 (1000 一 1200C ) 在 几 千 年 内 能 被 消除 。 然 而 ， 长 距离 的 
扩散 ， 即 使 在 部 分 熔融 的 地 慢 中 ， 也 仍然 是 缓慢 的 。 

Hofmann 和 Hart (1978) 得 出 的 结论 是 证 据 有 利于 在 部 分 炊 融 的 地 慢 中 “局 部 平衡 、 
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图 17-3 扩散 系数 对 温度 倒数 图 解 
( 据 Hofmann 和 Hart，1978) 
表示 不 同 物质 中 Sr, Ar, Ni, Ca 与 O 的 扩散 实验 结果 ;有效 平 衡 时 间 依 据 1 cm 大 小 的 颗粒 确定 








在 完全 结晶 的 地 帐 中 是 局 部 不 平衡 在 大 的 对 流 单元 中 仪 对 流 缓 慢 的 任何 地 幅 中 是 区 域 不 
平衡 。 

=. TOME 

Bes Heth RA BES | VGA BIDE Ee Les Re ag EY ME Jt A 
终 的 岩浆 化 学 上 起 关键 的 作用 。 

Morgan (1971) 提出 MORB 和 OIB 的 不 同化 学 特征 : 如 果 前 者 直接 来 自 软 流 圈 上 地 
B, See PHO EVER BOT BARRE. SCRE ED eK Xe AG 
素 分 析 提 供 (Schilling，1973)。 这 些 数据 表明 在 冰岛 南部 的 Reykjanes Ff SHI EE (OIB 
源 ) 5 37h bibig (MORB W) 间 的 混合 区 。Reykjanes HY Sr 同位 素数 据 (Hart 等 ， 
1973) 表现 得 稍 更 模糊 ， 因 为 它们 显示 在 数据 上 似 阶 梯 状 的 性 质 (图 17-4)。Hart 等 将 这 
此 数据 解释 为 混合 现象 ， 但 一 些 研究 者 (如 Flower 等 ，1975) 将 这 种 阶梯 解释 为 具 不 同 
金 云 母 含量 的 地 帐 不 平衡 熔融 。 

White (1976, 1979) 通过 分 析 来 自 29°N 与 63°N ZI PAPE AY ed A A T 
挖掘 的 样品 群 并 取 了 穿 亚 速 尔 群岛 台地 扩充 了 Sr 同位 素数 据 。 同 位 素数 据 对 纬度 降低 的 
大 西洋 中 疹 作 图 17-4， 在 图 17-5 中 经 度 跨 过 亚 速 尔 群 岛 高 原 。 沿 大 西洋 疹 MORB 样品 的 
锯 同 位 素 比 值 存 在 大 的 变化 , 但 MORB 与 OIB 相互 并 排出 现 的 地 方 〈 亚 速 尔 高 原 ) 它们 
具 非 常 类 似 的 同位 素 比 值 (SE OK EER BIS). AAR Ra (MORB) 和 碱 性 (OIB) 
岩浆 是 由 于 地 帐 熔融 程度 的 不 同 造成 的 ， 穿 过 亚 速 尔 高 地 它们 成 分 的 重 欠 是 排除 矿物 尺度 
上 同位 素 不 均一 性 取样 的 证 据 。 

Reykjanes 痊 的 地 幅 柱 - 软 流 圈 混合 模式 得 到 了 Pb 同位 素 分 析 的 有 力 证 实 (Sun 等 ， 
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图 17-4 AGE PA RRA Sr 同位 素 比 值 对 纬度 图 解 
( 据 White 等 ，1976 ) 
EAE BAK -Reykjaness 7; 由 于 低 的 Rb/Sr 比值 和 所 分 析 物 的 年 轻 年 龄 ， 
sr 同位素 比值 不 必 作 年 龄 校正 
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图 17-5 亚 速 尔 群岛 高 原 玄武 岩 样品 的 Sr 同位 素 比 值 对 经 度 图 解 
( 据 White 等 ，1979 ) 
义 号 为 挖掘 的 玄武 宕 ， 其 他 符号 代表 单个 的 岛 


1975)， 它 表现 出 向 低 纬 度 准 成 分 变化 的 平 化 (图 17-6a)。 相 比 之 下 ,冰岛 北 部 来 自 Kol- 
beinsey YH ZERAN Pb 同位 素 分 析 并 没有 揭示 出 该 段 洋 准 被 地 幅 柱 物质 的 任何 污染 
(Mertz 等 ，1991)。 冰 岛 南 、 北 混合 型 式 上 的 这 些 差 别 归 结 为 软 流 圈 地 幅 区 域 上 癌 南 流动 
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的 地 幅 柱 的 非 对 称 扭曲 (图 17-6b)。 不 同 洋 中 肴 段 的 非 均 一 Pb 同位 素 污染 在 醒 大 西洋 也 
已 观察 到 ， 由 离 轴 的 圣 赫 勒 拿 地 幅 柱 引起 的 《Hanan 等 ，1986)。 
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图 17-6 AK HEME E A RY A 
(H€ Mertz $, 1991) 
a 一 冰岛 (OC), Reykjanes # (@). Kolbeinsey # (W) 的 





Pb 同位 素数 据 ; b 一 上 地 幅 的 模式 截面 


四 、 李 子 布丁 地 幅 

许多 研究 者 疑问 究竟 是 否 在 少 有 的 大 地 帐 柱 与 矿物 的 不 平衡 间 还 存在 中 等 尺 虔 的 地 由 
不 均一 性 。 即 使 在 Schilling 和 Noe Nygaard (1974) 他 们 的 Faeroes “HEIS” TRIJA WF 
究 中 ， 他 们 就 认识 到 这 种 结构 并 不 需要 连续 的 柱 ， 但 能 具 珠 状 排列 的 形式 。 后 来 的 研究 者 
(如 Allegre 等 ，1980) 进一步 发 展 了 这 种 思想 ， 珠 状 排列 并 不 需要 简单 地 从 〈 假 设 的 ) 下 
地 慢 通 过 软 流 圈 形成 流 ， 但 可 以 是 对 流 软 流 圈 本 喘 的 一 部 分 。Allegre 鉴别 出 三 种 软 流 图 
珠 状 不 均一 性 的 可 选 模 式 (图 17-7). 

在 分 析 海 洋 盆 地 玄武 质 玻璃 中 ，Cohen H O’ Nions (1982) 展示 了 在 大 西洋 MORB 
看 到 的 〈 可 对 比 的 ) 非常 大 范围 的 Pb 同位 素 变 化 并 不 等 同 于 东 太 平 洋 Rise。 并 不 是 这 些 
差别 是 太平 洋 下 地 幅 不 均一 性 的 较 小 程度 引起 的 ，Cohen WO’ Nions 认为 在 大 西洋 和 太 
平 洋 大 约 相 等 程度 的 不 均一 性 在 与 它 的 快速 扩张 誉 相 伴 的 大 的 岩浆 房 中 被 均一 化 了 。 

Batiza (1984) 通过 对 不 同 洋 中 郑 总 的 SrA6Sr 范围 (A) 对 它们 的 扩张 速率 作 图 证 
实 了 扩张 速率 对 同位 素 不 均一 性 的 逆 效 应 (图 17-8)。 他 将 快速 扩张 背 上 的 成 分 上 的 小 范 
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b 


图 17-7 地 帐 不 均一 性 的 假定 尺度 
( 据 Allegre 等 ，1980) 


a 一 小 范围 ; b 一 大 范围 ，c 一 大 小 两 个 尺度 
围 归结 为 小 范围 无 处 不 在 的 不 均一 地 幅 熔 融 过 程 中 的 均一 化 。 某 些 慢 扩 张 湖 的 低 同位 素 变 
ae 


化 或 者 是 因为 它们 短 的 长 度 或 者 是 取样 有 限 。Batiza RAE ETAT” IRE 
IRI TAA SKY. Allegre 等 (1984) 也 发 现 了 洋 疹 扩张 速率 与 同位 素 变 化 间 的 反 相关 


关系 ， 但 认为 这 种 均一 化 必定 初步 由 (固态 ) 地 幅 对 流 而 不 是 岩浆 混合 。 
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图 17-8 PARRA (MORB) 或 一 给 定 洋 疹 淋 取 的 全 崖 
Sr 同位 素 比 值 总 范围 (A) 对 该 洽 扩 张 速率 图 解 
( 据 Batiza，1984) 
[一 印度 洋 崔 ;NA 一 北大 药 洋 ; SW] 一 印度 洋 西南 准 ; G 一 Galapagos #; JF 一 Juan de Fuca #; 
P21 一 东 太 平 洋 Rise (EPR) 北纬 21 度 处 ;PC 一 EPR Cocos; PN 一 EPR Nasca 


Zindler 等 (1984) 通过 展示 靠近 东 太 平 洋 Rise 的 海山 显示 比 相 邻 洋 疹 要 大 得 多 的 变 
化 为 李子 布丁 模式 提供 了 支持 。 这 表明 在 太平 洋 地 慢 中 不 均一 性 是 广泛 的 ,但 是 由 洋 洽 下 
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强烈 的 底 辟 作用 消除 了 。 这 些 观察 导致 Zindler 等 将 地 晶 柱 分 为 两 类 。“ 热 柱 ”导致 由 下 部 
热源 推动 的 地 慢 底 辟 带 中 低 熔 融 珠 (或 李子 ) 的 优先 熔化 (图 17.9)。 在 这 种 情形 下 ， 只 
有 热量 (Q) 是 由 下 面 的 下 地 由 或 核 提供 。 冰 岛 被 认为 是 一 个 可 能 的 实例 。 相 反 ,， “化 学 
柱 ” 被 认为 是 ， 由 于 物质 从 下 地 由 的 净 搬运 ， 具 不 同 于 软 流 圈 的 外 来 成 分 ， 夏 威 夷 被 认为 
这 种 类 型 的 初步 实例 。 


AAAA] 2 
eae 
AAA 


on 





图 17-9 Hah (a) 与 化 学 地 幅 柱 (b) 示意 图 
( 据 Zindler S$, 1984) 
边界 层 可 能 位 于 700 km ARAYA SE AA -E A 


Sun (1985) AET ARET” Ehe (sic) 术语 来 表示 地 幅 柱 与 李子 布丁 模式 不 应 
被 认为 是 相互 排斥 而 是 一 种 连续 现象 的 思想 。 李 子 或 柱 起 源 的 问题 并 不 能 由 单个 同位 素 系 
统 的 应 用 来 有 效 加 以 回答 ， 将 根据 多 同位 素 系统 中 的 协 变 来 加 以 讨论 。 

A. BB Rs 

对 流 软 流 圈 的 流体 动力 学 模拟 (如 Richter 和 Ribe, 1979; McKenzie, 1979) 表明 地 
慢 中 的 不 同 结构 (如 串珠 、 李 子 等 ) 在 对 流 软 流 图 中 不 能 长 期 保持 不 变形 。 它 们 趋向 钻 拉 
长 和 剪 切 直 到 它们 最 终 物 理 上 与 亏损 源 均 一 化 。Polve 和 Allegre (1980) 认为 造山 带 中 的 
二 辉 橄榄 崖 提供 了 此 过 程 的 证 据 (图 17-10)， 它 们 包括 (亏损 的 ) Se A ER 
的 ) 辉 石 岩 间 交替 的 带 。 他 们 认为 这 种 分 带 可 能 是 通过 对 流 搅动 和 海洋 地 元 与 下 伏 残 留 二 
辉 橄 槛 崖 两 部 分 三 明治 的 拉 伸 产生 的 ， 并 且 由 消减 作用 返回 到 地 慢 中 。Allegre 和 Turcotte 
(1986) 创造 了 “人 硬 和 蛋糕 ”地 幅 这 一 术语 来 描述 这 一 概念 ， 并 认为 它 是 上 地 幅 中 许多 此 类 
结构 的 代表 。 

Prinzhofer 等 (1989) 认为 在 硬 和 蛋糕 地 慢 中 辉 石 岩 与 橄榄 岩 的 部 分 熔融 炊 体 间 的 随机 
混合 能 产生 大 范围 的 不 相 容 元 素 的 浓度 和 中 等 范围 从 小 的 东 太 平话 Rise 范围 (40 km x 10 
km) 熔岩 中 见 到 放射 成 因 同 位 素 比 值 。 然 而 ， 岩 浆 房 中 的 混合 不 能 解释 在 省 状 上 大 范围 
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图 17-10 摩洛哥 Beni Bousera SUM BS Hoe (WSK 与 
TRORA W “TERE” ERR BE 
(4 Allegre Ml Turcotte, 1986) 
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图 17-11 同位 素 不 均一 性 混合 的 曲线 拟 合 
(Hi Kenyon, 1990) 
ASPAA PE PALE Sr 同位 素 变化 的 幅度 对 波长 的 经 验 数据 对 比 
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同位 素 异 常 的 长 度 依赖 性 (Kenyon，1990)。 例 如 ， 南 大 西洋 疹 的 同位 素 “ 结 构 ” 要 求 的 
对 流 均 一 化 的 距离 高 达 1000km (图 17-11)。 对 于 一 个 岩浆 房 来 说 ， 这 也 太 大 了 ， 因 为 它 
高 于 转换 断层 间 洋 疹 段 的 长 度 。 因 此 均一 化 必定 是 在 更 深 由 硬 和 蛋糕 地 帐 的 固态 对 流 均 一 
化 。 


第 二 节 ”Nd-Sr 同位 素 图 


在 20 世纪 70 年 代 中 ， 地 帐 不 均一 性 起 源 的 研究 通过 对 年 轻 火 山 宕 Nd 同位 泰 分 析 的 
应 用 发 生 了 革命 (DePaolo 和 Wasserburg, 1976b; Richard 等 ，1976)。DePaolo 和 Wasser- 
burg 通过 以 sa 的 形式 作 岂 NdA44Nd XT Sr Sr 图 ， 发 现在 大 洋 和 一 些 大 陆 火 成 岩 中 在 它 
们 之 间 存 在 负 相 关 性 (图 17-12)。 据 此 ， 他 们 认为 地 慢 中 的 岩浆 源 的 形成 包含 Sm-Nd 和 
Rb-Sr 的 成 对 分 馏 ， 而 一 些 大 陆 样 品 中 (位 于 主 相 关 线 右面 ) 可 能 是 地 党 中 放射 成 因 Sr 
的 污染 。 

根据 “全 球 ” 所 具 的 球 粒 陨 石 Sm/Nd 比值 ，DePaolo 和 Wasserburg 使 用 了 球 粒 陨石 
(0) ené 5 HRS Nd-Sr 相关 线 的 交点 计算 了 未 分 馏 地 帐 (ER) 0.7045 T SrA Sr 比值 
(图 17-12)。 通 过 使 用 从 “玄武 质 无 球 粒 最 佳 初始 值 ” (BABI) 的 和 图 17-12 中 的 现今 值 
计算 到 的 太阳 星云 0.699 的 初始 8 Srsr 值 ， 他 们 推演 出 未 分 馏 地 幅 (现在 指 全 球 ) 的 
Rb/Sr 比值 为 0.029。 





o 大 洋 文武 宕 
a KARA 





0.702 0.703 0.704 0.705 0.706 0.707 
NETIST) / NST) 


图 17-12 1976 以 前 分 析 的 洋 底 、 洋 岛 及 大 陆 玄武 岩 的 exa 对 Sr 同位 素 比 值 图 解 
(#2 DePaolo 和 Wasserburg, 1976) 
箭头 表示 计算 的 全 球 Sr 同位 素 比 值 


O’ Nions 等 (1977) 通过 分 析 更 大 量 的 洋 岛 玄武 岩 扩充 了 !SNdAMNd X SrA Sr 相 
关 线 。 这 包括 来 自 特 里 斯 坦 具 比 全 球 低 的 出 Nd44 Nd 比值 的 两 个 样品 ， 指 示 着 幅 源 相对 
于 全 球 稍 富 集 轻 稀土 。O” Nions Si hate Hee RE Nd/Sm 和 Rb/Sr 而 其 他 的 亏损 
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(如 MORB) 可 巾 固 相 与 液 相 硅 酸 盐 间 微量 元 素 的 分 配 加 以 解释 。 根 据 Rb 和 Sm 的 长 半 衰 
期 ， 他 们 得 出 这 种 不 均一 性 已 存在 很 长 时 间 的 结论 。 

MORB 源 相 对 于 全 球 所 观察 到 亏损 性 质 对 地 由 的 演化 具 非 常 重要 的 意义 ， 并 可 由 大 
陆地 过 的 抽 提 加 以 解释 。Jacobsen 和 Wasserburg (1979a) O’ Nions 等 (1979) 使 用 通常 
所 称 的 “ 箱 模式 ”来 模拟 此 现象 。 

一 、MORB 源 的 箱 模式 

在 箱 模 式 中 ， 地 球 被 分 成 可 交换 物质 、 增 长 、 葵 缩 的 化 学 库 ， 并 且 其 演化 在 地 球 的 
4.5 Ga 历史 中 模拟 。 典 型 的 库 或 “ 箱 ” 是 地 壳 、 地 慢 和 地 核 ， 尽 管 这 些 可 进一步 划分 ， 如 
HOW ATP deme ÆR 17-13 中 的 一 些 不 同 箱 模式 中 描绘 了 地 球 的 演化 。 








图 17-13 ”地 则 地 球 化 学 演化 的 箱 模式 
( 据 Dickin, 1995) 





1a 与 1b 对 应 于 由 于 大 陆地 壳 的 提取 全 地 机 或 半 地 由 亏损 ; 
2a 与 Db 代表 恒定 亏损 地 蛋 的 不 断 增 长 和 恒定 体积 的 地 由 不 断气 损 


O’ Nions 等 (1979) 检验 了 地 帐 与 地 膨 增 长 的 两 个 模式 (图 17-13 中 的 1a 和 1b)。 
这 些 依据 于 90 步 中 几 个 元 素 癌 上 和 问 下 搬运 系数 的 数值 解 ， 每 一 步 相应 于 地 球 历 史 中 的 
50 Ma。 该 模式 由 4.55 Ga 前 原始 球 粒 陨 石 地 幅 成 分 的 形式 和 现今 地 球 最 外 部 50 km ( 包 
括 大 陆 与 海洋 地 壳 ) 的 成 分 作为 边界 条 件 。 图 17-14 (a) 显示 了 全 地 帐 由 外 部 50km 层 的 
抽 提 而 亏损 的 ”SrA?Sr 比值 演化 的 结果 ， 而 图 17-14 (b) 仅仅 是 地 慢 上 部 发 生 亏 损 (这 相 
当 于 图 17-13 中 的 模式 la 与 lb 的 情况 )。 发 现 模式 (图 17-14 (b)) 对 亏损 的 (MORB) 
MARAT SrA Sr 值 更 接近 。 

Jacobsen 和 Wasserburg (1979) 使 用 箱 式 模式 检验 了 全 球 分 异 的 为 一 个 方面 (图 17- 
13 中 的 2a 和 2b)。 他 们 通过 仅 考虑 物质 在 地 质 时 间 内 从 地 慢 连续 产生 地 元 的 单 回 搬运 ， 
并 且 用 代数 方法 解 搬 运 方程 。 图 17-13 中 2a 模式 中 炊 体 从 原始 地 幅 中 被 抽 提 出 来 产生 大 
陆地 壳 和 亏损 地 慢 ， 两 者 的 体积 在 地 质 时 间 内 增长 。 然 而 亏损 地 慢 的 元 素 成 分 在 全 部 时 间 
内 保持 恒定 。 依 Sm-Nd 数据 的 质量 平衡 计算 导致 Jacobsen 和 Wasserburg 计算 出 仅 33% 的 
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图 17-14 ”Sr 同位 素 随 时 间 演 化 图 解 
GEO’ Nions 等 ，1979) 
(a) 对 预期 残留 (MORB) ERA Sine SA Hate; (b) 半 地 蛋 对 流 效 应 的 对 比 
斜 线 区 是 现今 观察 到 的 MORB 成 分 


地 幅 亏 损 就 能 产生 大 陆 元 ， 对 应 于 占 地 由 上书 部 大 约 650/km 的 亏损 MORB 库 : 

在 Jacobsen 和 Wasserburg 的 第 二 个 模式 中 (图 17-13 中 的 2b) ， 地 壳 从 固定 体积 的 地 
慢 中 被 抽 提 出 来 ， 因 此 其 随时 间 变 得 越 来 越 亏 损 。 产 生 这 种 地 沉 所 需 的 此 类 亏损 地 贝 的 质 
量 计算 出 仅 为 总 质量 的 25% 。 在 此 模式 中 ， 新 大 陆地 元 的 同位 素 成 分 将 反映 其 来 目 亏损 
one; 而 在 模式 2a 中 新 大 陆地 壳 将 具 球 粒 陨 石 (原始 地 慢 ) 的 同位 素 特征 。 根 据 当 时 可 
用 的 Nd 同位 素数 据 ，Jacobsen 和 Wasserburg 倾向 于 模式 2a。 然 而 ， 更 近 的 Nd 同位 素 证 
据 强烈 有 利于 模式 2b。O”Nions (1979) 和 Jacobsen 与 Wasserburg (1979) 对 亏损 地 
慢 体积 的 不 同 估计 反映 了 涉及 地 壳 微 量 元 素 和 同位 素 成 分 佑 计 的 误差 。 

DePaolo (1980) 研究 了 类 似 于 2b 的 一 种 模式 ， 但 具 地 过 再 循环 进入 地 幅 的 可 能 性 并 
再 次 得 出 要 产生 大 陆地 壳 仅 需 地 幅 的 25% 一 50% 气 损 。 它 表明 ， 适 度量 的 地 壳 再 循环 对 
Ses Nd-Sr 同位 素 系统 几乎 没有 影响 ， 但 对 Pb HALRA RIII 

箱 模式 方法 在 大 量 的 最 近 文 献 中 使 用 ， 如 Allegre 等 (1983)。 这 些 作 者 使 用 所 谓 的 
“总 反 演 法 ”试图 在 不 同 模式 间 选 择 ， 但 是 数据 中 的 误差 并 不 允许 对 先前 研究 获得 明显 额 
外 的 信息 。 

二 、 地 帐 排 列 和 OIB 源 

大 洋 岩 石 中 的 Nd-Sr 同位 素 的 相关 性 首先 由 DePaolo 和 Wasserburg (1979a) PRA 
“地 帐 排 列 ”。 他 们 将 形成 该 排列 中 大 部 分 的 OIB 归结 为 通过 混合 作用 在 上 升 过 程 中 与 来 
自 亏 损 MORB 源 的 熔 体 污染 球 粒 了 石 下 地 幅 源 。 确 实 ， 关 于 洋 岛 玄武 岩 的 Nd FARA 
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统 的 早期 许多 讨论 试图 根据 上 面 讨 论 的 两 个 主要 库 来 解释 它们 的 成 分 。 几 乎 没有 注意 到 产 
生 富 集 大 洋 地 幅 的 问题 ， 因 为 特 里 斯 坦 被 认为 或 多 或 少 地 代表 着 类 似 于 全 球 的 原始 地 幅 成 
分 (Allegre 等 ，1979; O’ Nions 等 ，1980)。 

HEME HES AID REA Nd-Sr 同位 素 图 “ 富 集 的 ” 右 下 象限 首先 在 研究 凯 尔 盖 朗 群岛 中 令 
人 信服 地 展示 出 来 (Dosso 和 Murthey，1980)， 如 图 17-15 所 示 。 相 反 ，Hawkesworth 等 
(1979a) 发 现 来 自 亚 速 尔 群岛 中 圣 米 居 尔 的 碱 性 玄武 岩 趋 于 富 集 ”SrA*Sr 而 偏向 地 幅 排 列 
的 右边 。 圣 米 盖 尔 趋势 由 更 近 对 陕 摩 亚 和 社会 群岛 的 更 近 数 据 扩 充 ， 将 简单 的 OIB 中 Nd- 
Sr 同位 素 相 关 破 解 成 “地 帐 无 序 ”(White，1981)。 进 一 步 的 无 序 是 由 其 成 分 位 于 地 幅 排 
列 左 边 的 其 他 洋 岛 的 存在 引起 的 ， 如 圣 赫 勒 那 。 
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图 17-15 海洋 火山 宕 的 Nd 对 Sr 同位 素 组 成 图 解 
( 据 Dosso 和 Murthey 修改 ，1980 ) 
表示 据 饥 尔 盖 朗 数据 (实心 三 角形 )“ 地 帐 排列 ”扩展 到 相对 于 全 球 的 富 集 象限 ; 
圣 米 盖 尔 的 数据 扩展 到 右上 象限 


Hawkesworth 等 检查 了 产生 亚 速 尔 群 岛 数据 的 同位 素 特征 的 几 种 可 能 途径 。 他 们 排 
除了 与 海水 的 相互 反应 ， 因 为 这 将 使 点 水 平移 位 Nd-Sr 同位 素 图 的 右边 《17-7)。 他 们 认 
识 到 海底 沉积 岩 具 有 适当 的 Nd 和 Sr 同位 素 成 分 通过 污染 产生 圣 米 盖 尔 排列 ， 但 是 由 于 
两 个 原因 他 们 排除 了 此 模式 。 首 先 ， 一 个 1km 次 的 孔 钻 到 组 成 此 岛 的 枕 状 熔岩 没有 遇 到 
任何 沉积 宕 。 第 二 ,玄武 岩 的 原始 化 学 并 没有 任何 地 这 污染 的 特征 。 因 此 ， 由 消除 法 ， 
Hawkesworth 等 将 此 同位 泰 特征 归结 为 这 些 辫 武 岩 的 地 幅 源 。 

Hawkesworth 等 (1979a) 对 比 OIB 样品 中 同位 素 与 微量 元 素数 据 时 发 现 了 另外 的 问 
题 。 冰 岛 、 夏 威 夷 和 圣 米 盖 尔 玄武 岩 作 图 于 Nd- Sr 同位 素 图 沿 MORB 的 左上 和 象限 (图 
17-13) ， 指 示 了 所 有 样品 起 源 于 时 间 积 分 上 相对 全 球 亏 损 轻 稀土 ， 大 多 数 样品 亏损 Rb/Sr 
的 源 。 然 而 ， 当 检查 这 些 样品 中 的 微量 元 素 丰 度 比 时 ， 只 有 MOR 样品 完全 位 于 相对 于 
SIRS HHA, OK IAB) LREE BS (= 低 Sm/Nd) 象限 ， 而 一 些 夏 威 夷 样品 也 达到 

332 





Rb/Sr 富 集 象限 ， 所 有 的 圣 米 盖 尔 样品 位 于 LREE 和 Rb/Sr 宇 集 的 象限 。 

有 潜力 能 同时 解释 亚 速 尔 群岛 数据 的 同位 素 与 微量 元 素 两 者 特征 的 一 个 模式 是 地 帐 交 
代 作 用 。Hawkesworth 等 认为 这 是 引起 在 亚 速 尔 群岛 岩浆 产生 前 几 十 个 百 万 年 内 LIL ILK 
的 富 集 的 原因 。 这 能 解释 相对 于 全 球 轻 REE RES see 〈 如 图 17-15 由 化 同位 素 
指示 的 ) 然而 怎样 能 富 集 LIL 微量 元 素 (图 17-16)? 因为 此 源 区 仅 在 最 近 富 集 LREE， 还 
没有 充足 的 时 间 来 影响 源 区 的 Nd 同位 素 特 征 。 另 一 方面 ， 如 果 交 代 流 体 来 目 相 对 于 全 球 
长 期 Rb/Sr 富 集 区 ， 它 们 将 携带 能 传递 到 圣 米 盖 尔 玄 武 岩 熔融 区 放射 性 成 因 Sr 同位 素 特 
征 。 


Wsm Wya 


宣 集 Rb 和 REE 





WRb/ Wsr 


图 17-16 基 性 火山 岩 套 的 Sm/Nd 对 Rb/Sr 元 素 比 值 图 解 
( 据 Norry 和 Fitton, 1983) 
相对 于 计算 出 的 全 球 比 值 


在 最 近 的 工作 中 ，Hawkesworth @ (1984) 对 大 陆 和 洋 岛 玄武 岩 两 者 的 源 区 一 直 强 烈 
支持 地 帐 交 代 人 作用。 然而， 从 长 期 具 LIL 亏损 源 中 起 源 LIL BRERA 
融 性 质 的 新 观点 解决 了 。 现 在 认为 非常 低 程度 (LIL 富 集 ) 燃 体 在 剪 切 应 力 条 件 下 能 从 地 
慢 中 抽 提 出 来 。 这 就 避免 要 先 于 岩浆 作用 的 地 收 源 区 广泛 交代 宦 集 。 

作为 另 一 种 交代 模式 ，Hofmann 和 White (1980, 1982) 提出 古 海洋 地 充 的 再 循环 进 
A OIB 源 能 解释 在 地 幅 排 列 内 的 相当 富 集 的 微量 元 素 和 同位 素 成 分 。 类 似 地 ， 亚 速 尔 、 
萨摩 亚 和 社会 群岛 交 武 岩 的 偏离 到 地 由 排 列 的 右 侧 可 由 消减 的 沉积 物 加 入 到 海洋 地 这 的 再 
循环 中 加 以 解释 (图 17-17)。 | 

PY WB SP EH FE BTA A T RRB aS RE ME eT, TEAR E IRIE H EER R IF 


1 一 2 Gao Hofmann 和 White 认为 这 就 是 核 ~- Wi, 但 Ringwood (1982) 倾向 于 将 
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图 17-17 大洋 火 出 者 的 Sr-Nd 同位 系 图 解 
( 据 Hofmann 和 White, 1982) 
表现 出 两 种 排列 ， 主 地 贝 排 列 是 由 于 像 海洋 地 过 这 类 岩浆 分 馏 物 质 的 再 循环 ， 
上 部 浊 合 线 是 由 于 沉积 物 的 再 循环 


670 km 的 相 过 渡 作 为 补偿 深度 ， 在 那里 海洋 地 过 停留 着 。 ,消减 带 下 670 kon Jt A H 
了 史 的 地 震 学 证 据 支 持 此 模式 ， 即 下 尝 板 片 在 此 深度 可 补水 平 偏转 ~CShedrer 和 Masters, 
1992)。 然 而 ， 其 他 证 据 表 明 密 度 差 太 小 以 致 不 能 阻止 穿 过 此 界面 的 对 流 搬 运 并 不 能 阻止 
IRM AEEA Fiet (Morgan 和 Shearer1993 ) 。 


第 三 节 Pb 同位 素 地 球 化 学 


Pb 同位 素 因 为 三 个 不 同 的 放射 成 因 同 位 素 是 由 具 宽 半衰期 的 母体 产生 的 ， 其 中 两 个 
母体 为 同一 元 素 ， 因 此 在 研究 地 慢 与 地 壳 演 化 中 是 强 有 力 的 工具 。 在 相关 事件 中 通过 使 用 
不 同 的 同位 素 ， 不 仅 有 可 能 甄别 分 蜡 事件 的 性 质 ， 而 且 也 有 可 能 限制 它们 的 时 间 。 

早期 关于 地 帐 钠 同 位 素 演 化 的 推断 依据 方 错 矿 的 分 析 。 然 而 ， 方 乌 人 矿 的 形成 包含 了 地 
盎 与 地 过 的 存留 时 间 其 所 售 的 复 林 演化 历史 使 其 受到 限制 。 随 看 分 析 方 法 的 改进 ， 有 可 能 
分 析 像 基 性 岩浆 这 类 的 幅 源 样品 。 它 们 有 具 非常 低 的 铅 含 量 ,但 上 共通 党 要 人 徇 单 得 多 的 历史 ， 
容许 以 更 大 的 置信 和 度 推 新 慢 源 。 

一 、Pb-Pb 等 时 线 与 铝 悖 论 

由 几 位 研究 者 (如 Gast 等 ，1964; Tatsumoto, 1966; 1978; Sun 与 其 同事 ，1975) 
BOER Re (OIB) 的 铝 定 义 了 位 于 Pb-Pb 等 时 线 图 上 地 球 等 时 线 右 边 的 一 系列 排列 
(图 17-18)。 这 些 OIB 排列 的 斜率 相应 于 1 一 2.5 Ga 之 间 的 视 年 龄 ， 并 可 以 三 种 主要 方式 
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图 17-18 ”Pb-Pb 等 时 线 图 
( 据 Sun, 1980) 
说 明 由 洋 岛 玄武 宕 的 数据 构成 线性 排列 





加 以 解释 : 即 由 不 连续 的 地 收 分 异 事 件 产生 ;二 元 混合 过 程 的 产物 ; 或 者 是 具有 不 同 y 
值 库 的 连续 演化 。 每 一 个 模式 都 可 用 于 不 同 的 岩浆 岩 套 。 

Chase (1981) 描述 了 分 异 模式 他 根据 二 阶段 Pb 同位 素 演化 模式 评估 了 于 OIB 数据 。 
这 容许 计算 出 “原始 ”地 幅 库 (#7) 和 产生 OIB Pb-Pb HARER a) 的 UAVPb 
值 。Chase 发 现 pw 在 每 一 个 岛 群 内 和 不 同 群 间 是 变化 的 ， 但 计算 出 的 yj 值 对 于 所 有 的 数 
据 是 相当 恒定 的 〈7.84 一 7.96) (图 17-19)。 他 因此 得 出 洋 岛 起 源 于 分 开 的 不 同年 龄 的 
OIB 源 ,但 这 些 源 依次 来 自 单一 的 长 寿命 的 原始 库 的 结论 。 

另 一 种 混合 模式 由 Sun 等 人 (1975) 提出 ， 他 们 揭示 Reykjanes 4% Rea FAY Pb [Al 
位 素 成 分 的 排列 最 好 由 “ 柱 ” 和 “低速 带 ”( 上 地 覃 ) 组 分 在 冰岛 下 的 两 组 分 混合 。 他 们 
认为 由 几 个 其 他 洋 岛 产生 的 线性 Pb 同位 素 排 列 可 由 相同 的 机 制 加 以 解释 。 然 而 ， 因 为 这 
些 排列 有 不 同 的 斜率 ， 如 果 每 一 个 排列 归结 为 MORB 库 与 不 同 的 富 集 源 间 的 混合 ， 混 合 
模式 才能 存 立 。 因 此 ， 解释 这 些 放射 成 因 源 的 起 源 问 题 仍 未 定论 。 

Dupre 和 Allegre (1980) 采用 具 不 同 wp 值 的 连续 地 帐 演化 模式 来 解释 从 中 大 西洋 中 疹 
所 采 淋 洗 后 的 玄武 岩 样 品 的 Pb 同位 素 成 分 。 这 些 数据 定义 了 一 条 位 于 地 球 等 时 线 右 边 的 
线性 排列 ， 其 斜率 得 到 1.7 Ga 的 Pb-Pb 表面 等 时 线 年 龄 。 然 而 ， 此 结果 没有 解释 为 世界 
范围 的 地 幅 分 异 事件 ， 而 是 作为 从 大 约 3.8 Ga 以 前 直到 现在 的 连续 分 异 的 平均 年 龄 。 在 
大 量 小 的 事件 中 可 以 发 生 富 集 组 分 与 亏损 地 由 的 混合 。 

OIB Pb-Pb 排列 于 地 球 等 时 线 右 边 的 分 布 作为 整体 理解 地 球 中 的 Pb 演化 带 出 了 一 个 
问题 ， 因 为 它 意 味 着 亏损 地 慢 的 平均 成 分 比 地 球 等 时 线 (全 球 ) 具 更 多 的 放射 性 。 这 又 与 
预期 的 行为 相反 ， 因 为 实验 证 据 〈 如 Tatsumoto, 1988) 表明 U H Pb 是 更 不 相 容 的 ， 在 
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Fy di HEP yy PAE IRA U/Pb 比值 。 此 问题 
一 直 被 称 为 “ 铅 悖 论 "。 为 了 平衡 放射 成 因 
亏损 的 地 慢 ， 值 得 称赞 的 具 非 放射 成 因 Pb 
的 库 应 该 存在 ， 但 这 种 库 已 经 证 明 要 找到 它 
是 困难 的 。 

Vidal 和 Dosso (1978) 及 Allegre 
(1982) fen MP det OIB 库 进 入 地 核 的 Pb 
分 馏 可 以 增加 OIB 源 的 y 值 因此 产生 Pb 一 
Pb 排列 于 地 球 等 时 线 的 右边 。 这 些 作 者 也 
提出 在 地 球 增生 后 地 核 分 离 进 行 得 非常 迅速 
时 ， 在 100Ma 后 几乎 完全 完成 了 ， 然 而 它 
继续 以 低 的 速率 持续 到 大 约 1.5 Ga 以 前 ， 
优先 结合 Pb。 然 而 ，Newsome 等 (1986) 
tah Mak A Gtt) 到 亲 铁 (地 核 ) 相像 
Mo 和 W 这 样 的 其 他 元 素 比 Pb 具有 高 得 多 
的 分 配 系数 。 因 此 ， 如 果 Pb 分配 进 入 到 地 
核 被 用 来 解释 非常 的 放射 成 因 Pb 源 ( 如 圣 
赫 勒 拿 )， 那 么 这 些 源 也 应 该 是 非常 亏损 
Mo FU W 的 。 

此 模式 可 通过 比较 OIB 源 中 的 Pb 同位 
素数 据 与 Mo 元 素数 据 来 加 以 证 明 。 然 而 ， 
对 Mo 在 OIB ARAFE - 液 分 配 中 的 行 


NOC38U) f NEC“Pb)( u) 
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等 时 线 年 龄 /Ga 


图 17-19 使 用 两 阶段 Pb 演化 模式 来 
解释 OIB VEN p (EU Bl 
( 据 Chase, 1981) 
AEA HS Ga) 在 不 同时 间 经 历 分 异 事件 产生 
不 同 的 OIB 源 域 《pz) 


为 首先 必须 考虑 到 。 这 可 以 通过 对 比 Mo 己 为 一 个 对 于 上 地 幅 矿 物 学 上 其 有 类 似 总 分 配 系 数 
的 元 素来 加 以 解决 。 实 验证 据 表 明 轻 REE， 如 Pr 具 此 行为 。 通 过 对 Pr 标准 化 去 除 上 地 幅 


20 
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图 17-20 ”依据 两 阶段 演化 模式 的 y 值 
表示 的 OIB 的 Pb 同位 素数 据 
( 据 Newsome 等 ，1986 ) 
这 些 表 明 与 衡量 素 铁 元 素 可 能 分 饮 进 和 人 
地 核 的 微量 元 素 指 数 不 存在 相关 性 
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gl Za, Æ OIB 中 Mo 的 丰 度 没有 表现 出 
与 放射 成 因 Pb 同位 素 比 值 的 相关 性 (图 17- 
20). FEH, IRRA oR AR PRI RR BRA i AY BK 
粒 陨 石 比值 。 因 此 ，Pb 的 地 核 分 馏 模 式 可 排 
除 。 

FE ta t a BE A P, Doe 和 Zartman 
(1979) 提出 地 球 的 非 放 射 成 因 Ph 库 位 于 下 
地 壳 中 。 因 为 在 高 级 变质 作用 中 U H Pb 更 
IMER, HH “AR” bET TZ, SKE 
发 展 成 低 U/Pb 比 ， 并 因此 长 期 为 非 放射 成 
因 的 Pb。 相 反 ， 富 铀 的 上 地 充 发 展 成 放射 成 
因 Pb 的 特征 ， 当 抬升 的 造山 带 被 侵蚀 再 循环 
进入 到 地 幅 中 。 类 似 的 过 程 在 Rb-Sr 系统 中 
在 较 小 的 程度 内 也 可 出 现 ， 引 起 它 在 某 种 程 
度 上 与 Sm-Nd ASCHER 





铅 构造 模式 能 解释 大 洋 火 山 岩 的 Pb 位 于 地 球 等 时 线 右边 的 一 般 分 布 规律 。 然 而 ， 典 
型 洋 底 沉积 物 的 U/Pb [Ñ (White , 1985) 并 没有 足够 大 到 来 解释 一 些 OIB 的 极端 放射 
成 因 Pb 的 特征 。 另 一 方面 ，Chase (1981) 提出 放射 成 因 OIB JÆ nJ AAR Ec YA Rr 
生 。 

为 了 解 译 在 模拟 的 OIB 源 中 U/Pb BSR BOA Pb 同位 素 宦 集 , 此 库 必须 孤立 1 ~2.5 Ga。 
然而 ， 地 慢 对 流 过 程 自然 地 趋向 于 将 任何 不 均一 性 以 条 带 呈 现成 军 的 流 层 (Olson, 
1984)。 这 些 然而 将 太 小 以 致 不 能 起 源 出 大 量 的 富 集 OIB， 如 在 夏威夷 。Ringwood (1982) 
试图 通过 假定 消减 的 大 洋 地 壳 和 大 陆 沉 积 物 以 大 珠 或 “巨石 ”积聚 于 670km 处 地 震 不 连 
续 面 来 克服 此 问题 ， 这 也 由 一 些 研 究 者 提出 作为 上 、 下 地 幅 对 流 间 的 边界 层 。 

避免 OIB 源 进 入 MORB 源 并 有 足够 时 间 使 其 同位 素 均一 化 的 男 一 模式 是 引入 宕 石 疼 。 
据 定义 ， 此 物质 是 固态 和 非 对 流 的 ， 并 且 Nd 模式 年 龄 定年 指明 了 它 可 能 很 老 。 上 岩石 圈 必 
定 经 历 了 由 LIL 富 集 的 交代 流体 侵 位 所 致 的 次 生 富 集 作 用 (在 固 结 后 )。McKenzie 和 
O’ Nions (1983) 提出 陆 下 岩石 圈 具有 比 其 下 Fe 亏损 软 流 圈 大 的 密度 ， 因 此 在 大 陆 碰 撞 
的 加 厚 过 程 中 可 引起 一 些 岩 石 圈 被 压缩 挥 并 掉 进 上 地 帐 对 流 系 统 中 。 如 果 此 物质 在 几 亿 年 
的 时 间 内 被 取得 样品 ， 在 它 被 由 对 流 作 用 均一 化 成 MORB 源 之 前 ， 它 就 可 能 产生 OB A 
浆 。 然 而 ， 太 古代 岩石 圈 由 于 其 自身 的 Fe 亏损 特征 可 被 稳定 化 而 抵抗 此 过 程 。 

二 、 地 球 Th/U 比值 

许多 年 来 ，Pb 同位 素 分 析 的 根本 焦点 一 直 是 U-Pb 系统 。 然 而 ， 生 Pb 5° Pb 同位 素 
的 结合 也 容许 限制 地 球 各 库 的 Th /U 原子 比 或 “e” 值 。 

为 了 使 用 Pb 同位 素 比 值 来 测定 一 个 库 的 工 hxU 比值 ， 有 必要 知道 该 库 的 年 龄 和 它 演 
化 开始 与 终结 时 的 Pb 同位 素 成 分 。 对 于 全 球 系 统 ， 年 龄 由 地 球 等 时 线 定 义 ， 时 间 工时 
(地 球 年 龄 ) 的 初始 比值 由 迪 亚 布 洛 陨石 成 分 给 出 区 Tatsumopo 等 ”1973)。 时 | 间 1 (所 考 
虚 的 地 幅 演 化 期 间 的 终点 ) 时 地 帐 库 的 Pb 同位 素 比 值 是 由 那 时 收 源 宕 效 的 初始 同位 素 成 
分 所 决定 。 因 此 GE Allegre 等 ，1986)， 我 们 可 定义 一 地 幅 库 的 放射 成 因 ™”PbA Pb 比值 
pa 

















208 Ph mae 
(app), ~ (25p5), 














208 pI, * 204Ph 204pp 
206pp* rs 206 pj, 206 Ph (17-1) 
(ripe) E (pp) 


假定 从 时 间 工 到 z 是 封闭 系统 ， 该 库 的 Th/U 比值 (x 值 ) 通过 对 T Ac 解 U-Th A U- 
Pb 衰变 方程 从 208Pb* /20Pb* 计算 出 来 。 然 而 ， 我 们 也 可 以 计算 出 从 时 间 工 到 +:， 开 放 系 
统 的 平均 或 “时 间 积 分 ”的 Th/U 比值 。 

在 整合 Pb 模式 中 ， 对 地 帐 封 闭 系统 的 假设 意味 着 对 于 时 间 具 有 便 定 的 “ 值 ， 即 等 于 
陨石 值 (3.9+0.1) (Tatsumoto 等 ，1973)。 相 反 ，Cumming 和 Richards (1975) 提出 地 
PÈ Th/U 比值 从 初始 的 4.13 降低 到 现在 的 3.84。 该 模式 过 大 地 忽视 了 限制 地 册 Th/U W 
化 ， 因 为 在 显 生 宙 i 的 方 铅 矿 中 « 值 与 陨石 值 接近 一 致 。 然 而 ， 对 整合 方 铅 矿 的 高 质量 
208 pp, 24 ph 数据 (Albarede 和 Juteau, 1984) 的 检查 证 实 封 闭 系统 模式 不 能 解释 地 球 的 
Th/U 系统 ， 因 为 它 产 生年 轻 的 地 球 视 年 龄 。 

在 此 问题 的 主要 新 检验 中 ，Allegre “Ext GbE HT MER AAT BA Sd a A TW 
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fate ip RITE EHOW M T (4.57 Ga 
| 前 ) 直到 喷发 年 龄 时 的 时 间 积 分 Th/U 比 
值 (图 17-21)。 他 们 得 出 上 地 收 在 太古 代 
比 现在 具 较 高 ThAU 比值 的 结论 ， 并 且 这 
种 库 随 者 时 间 进 一 步 亏 损 ThAU， 类 似 于 
亏损 Rb/Sr 及 Nd 相对 于 Sm 的 亏损 。 据 
此 ， 最 老 岩 石 的 x 值 可 能 预期 大 约 接近 全 
PRE ( 即 在 上 地 慢 库 明显 亏损 前 )。 由 
Appel 等 (1978) 分 析 的 Isua 方 铅 矿 计 算 
得 到 的 平均 « 值 为 4.25， 并 有 力 地 支持 了 
Allegre 等 人 的 模式 ， 尽 管 他 们 没有 说 明 。 

从 上 面 所 得 的 全 球 < 值 由 近代 海洋 火 
山内 的 独立 测定 得 到 了 证 实 (Allegre 等 ， 
1986) 。 这 类 似 于 从 Sr-Nd JMR “Hh ne 
排列 ”决定 全 球 Sr 同位 素 比 值 。 在 海洋 
图 17-21 ”时 间 积 分 的 地 则 Th/U 比值 的 火山 岩 中 放射 成 因 的 Pb* A%Pb* 比值 应 





Kambalda 


NEEPb)*/NCPb) 


年 龄 /Ga 


Pb 同位 素 证 据 当 与 3 NdA4Nd 和 8 SrA Sr 作 图 时 形成 
w K 非常 好 的 线性 排列 (图 17-22). ÆR Sr 


a—W JE Pb 的 放射 成 因 ?”PbA2%Pb 比值 图 解 ， 说 明了 相对 于 和 Nd 与 这 些 相 关 线 的 交点 便 得 到 了 全 球 
封闭 系统 演化 线 的 开放 系统 最 佳 拟 合 曲 线 ; 6 一 地 球 全 部 的 28Pb* /2o6pb* 及 由 此 而 得 到 的 全 球 时 间 


历史 中 计算 出 的 时 间 积 分 地 慢 Th/U 比值 (x.) 的 变化 
积分 的 < 值 (4.1 一 4.2)。 因 此 ， 两 种 不 


同 的 途径 (古老 与 现代 错 ) 得 到 相 吻 合 的 全 球 -< 值 了 平均 为 4.2。Allegre 等 这 为 如 果 考 虑 
到 早期 UU 分 配 进入 地 核 ， 此 值 与 较 低 的 陨石 了 TY 值 是 三 至 的 “在 时 间 积 分 的 MORBre 
值 与 球 粒 陨 石 间 的 类 似 性 因此 看 起 来 是 巧合 的 。 

对 于 上 地 幅 除 时 间 积 分 的 ThAU 比值 外 ， 从 铬 同位 素数 据 测 定 的 ， 对 来 目 海 详 火 山石 
Al Lae FREER EH “RAT” BE Th/U 比值 。Tatsumoto (1978) 根据 熔岩 中 的 
ThvU 元 素 比 ， 估 计 在 MORB 源 中 此 值 为 大 约 2.5。 此 值 由 海洋 火山 岩 中 ThAYTh 的 
活 度 比 更 近 已 经 得 到 证 实 ， 该 活 度 能 用 来 计算 慢 源 更 精确 的 瞬时 < 值 (13.4). SBR < 
值 接 近 4 相 比 ， 这 些 数 据 指示 强烈 的 地 慢 亏 损 ， 这 可 归结 为 地 壳 抽 提 作 用 ， 因 为 MORB 
中 时 间 积 分 的 < 值 (3.75) 比 瞬 间 值 要 高 得 多 ， 并 仅 稍 低 于 全 球 值 。 

Galer 和 O”Nions 通过 提出 MORB 库 在 地 质 时 间 里 由 较 少 亏损 的 库 缓 冲 来 解释 此 问 
题 。 换 名 话说， 最 近 从 MORB 源 抽 提 的 Pb 在 亏损 地 幅 库 中 仅 具 短 的 澡 留 时 间 ， 并 且 绝 大 
部 分 时 间 停 留 在 < 值 接近 全 球 的 库 中 。 他 们 计算 出 在 <=2.5 的 Th 亏损 MORB 库 中 滞留 
600 Ma,， 在 <=3.9 的 库 中 滞留 4 Ga 将 得 到 所 需 的 3.75 值 来 解释 MORB 铅 同位 素 成 分 
(图 17-23)。Galer 和 O’ Nions 对 他 们 提出 的 全 球 < 值 铅 源 检验 了 三 个 可 能 的 区 : 上 地 
过 、 妹 下 岩石 圈 和 下 地 慢 。 然 而 ， 考 虑 MORB 的 Pb 同位 素 组 成 ， 短 的 上 地 帐 沾 留 时 间 对 
使 用 他 们 的 模式 计算 出 的 Pb 是 对 所 有 这 些 源 的 严格 测试 。 

因为 大 陆地 壳 具 比 MORB AHO Pb Ph 比值 ， 并 由 于 现今 Pb RHR SU 几乎 接近 
完全 灭绝 引起 了 一 些 问题 ， 由 上 地 壳 Pb 缓冲 MORB， 这 些 差别 必须 是 长 期 的 。 陆 下 岩石 
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图 17-22 PARA LU 28 P/O Pb-!P Nd ”Nd (a) 与 
208 Ph Ph-87S; A6Sr (b) 图 解 
( 据 Allegre |, 1986) 
可 计算 全 球 时 间 积 分 的 Th/U 比值 ， 实 心 圆 为 MORB、 空 心 圆 为 洋 岛 玄 武 岩 (GARAM. K AJR RBA, 
Tr 为 特 里 斯 坦 )， 标 注 全 球 的 矩形 区 表示 全 球 成 分 的 误差 


PS) Hes WS WE Pb 浓度 和 相对 小 的 体积 要 求 不 合理 的 迅速 交换 速率 (E1 Ga 内 完全 交换 ) 以 
缓冲 上 地 幅 的 铝 同 位 素 成 分 。 这 看 起 来 由 金刚 石 中 包 体 老 的 Sm-Nd 模式 年 龄 加 以 排除 。 
MORB 的 Pb 由 下 地 幅 的 缓冲 要 求 与 任何 地 方 的 交换 在 地 质 时 间 里 在 其 质量 的 四 分 之 一 己 
二 分 之 一 之 间 。 然 而 ， 流 体 动力 学 上 的 考虑 表明 在 这 些 地 帐 库 间 的 交换 可 低 一 个 数量 级 
(Olson, 1984). 

这 些 问题 通过 使 用 Allegre (1986) 的 全 球 4.24 « 值得 到 克服 ， 它 允许 在 MORB 
库 中 要 长 得 多 的 Pb 滞留 期 ， 高 达 1.8 Ga。 这 与 由 中 大 西洋 疹 玄 武 岩 产生 的 1.7 Ga 的 视 
Pb-Pb 年 龄 相 吻 合 ， 并 表明 了 统一 的 地 幅 亏 损 过 程 的 发 生 。 接 近 1.8 Ga Wii PS AY I SRF 
由 地 壳 Pb 缓冲 MORB 库 在 MORB 中 不 产生 过 量 的 “'Pb。 更 长 的 滞留 期 也 使 得 岩石 圈 和 
Peete BA a. A e 组 分 下 循环 进入 到 上 地 帐 通 过 OB 源 也 可 达到 。 这 如 海洋 
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NC PbY/NC>Pb)* 


200 0 


1000 600 
自 TMU 分 馏 以 来 的 时 间 /Ma 
图 17-23 时间 积分 < 值 作为 在 MORB 库 中 请 留 时 间 的 函数 
(48 Galer A O’ Nions, 1985) 
起 始点 是 < 值 为 3.9， 右 边 的 直方 图 
表示 现今 太平 洋 CREE) 和 大 西洋 MORB 


Kika Bele] < 值 对 时 间 积 分 % 值 图 上 所 示 (图 17-24)。OIB 样品 形成 联接 MORB 成 分 
(实心 符号 ) 和 Allegre 等 的 在 地 球 等 时 线 上 的 全 球 点 的 合理 排列 。 


230 Th /232 Thee J H 
1.5 1.25 l 0.75 


NCOspb)’/N(OPpb) 





ThA UCK) 
图 17-24 ”大洋 火山 告 的 时 间 积 分 c 对 瞬时 x, 值 图 解 


( 据 Allegre 等 ，1986) 
@ MORB, © OIB 
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=. Hig & 值 的 再 检验 

由 Pb 同位 素 分 析 所 揭示 的 地 鳃 时 间 积 分 y 值 已 经 有 许多 讨论 。 现 在 一 般 认 为 一 定时 
间 上 地 帐 jy 值 的 视 增 加 可 能 是 由 来 自 海 洋 和 大 陆 岩 石 圈 的 放射 成 因 Pb 的 再 循环 引起 的 约 
觉 。 然 而 。 为 了 适当 地 定量 化 此 过 程 ， 有 必要 测定 上 地 帼 瞬时 (现今 ) u 值 。 不 幸 的 是 ， 
对 此 定量 化 还 没有 像 对 « 值 可 能 的 同位 素 路 径 。 也 不 能 从 MORB 玻璃 的 U/Pb 值 直接 测 
定 ， 因 为 在 部 分 熔融 过 程 中 的 U/Pb 分 馏 没 有 限定 。 然 而 ，White (1993a) 从 MORB 3 
璃 中 u 值 与 铀 含量 的 关系 对 上 地 慢 A 值 开发 出 一 种 间接 方法 。 

大 西洋 、 太 平 洋 和 印度 洋 的 82 个 30 
玻璃 的 U 和 Pb 分 析 揭 示 出 在 383U/ 
“Pb 与 U 含量 间 的 强 正 相 关 性 (图 
17-25)。White (1993a) 将 此 相关 性 归 x0 
结 为 部 分 熔融 过 程 中 (h) 的 分 饮 并 
认为 它 可 用 于 估算 亏损 地 幅 » 值 。 因 
为 负 是 不 相 容 的 。 从 球 粒 陨石 估计 的 ”10 
TERHERE U 含量 (0.018 x 
1076) 必定 是 亏损 地 由 (MORB W) 

U 的 上 限 。 将 此 值 用 于 对 U 相关 线 0 





| 
导出 MORB 源 的 最 大 瞬时 u 值 为 4.5 yl 
(时 间 积 分 的 u EKRAN 8.5). 
y f TI 图 17-25 MORB HPH UA Pb (Cu) 比值 
这 种 差别 精确 地 类 似 于 上 面 讨论 对 由 含量 的 关系 图 解 
的 地 慢 e 从 ,再 一 次 是 由 于 Pb 在 上 地 ( 据 White，1993) 


bb AAT ee aie PA TB], White 提出 士 SUL ESE A) AA RK o 值 

HEIS y St WS EE T HE FSD BC ST PE: Bt ATP 

BEA eB, AL, Ea a ARRI T iE i h JU] FY) 2) SE 
Ho FAB, ESI PAS UA Sr 和 Nd 大 部 分 是 就 地 Rb 和 Sm 的 衰变 产物 。 


第 四 节 同位素 多 维 空间 中 的 地 慢 库 


一 、 地 幅面 

当 Pb 同位 素 比 值 对 其 他 同位 素 系统 在 双 变 量 图 上 作 图 时 ， 放 射 成 因 的 ”Pb” APh“ 
与 其 他 同位 素 系统 的 统一 性 明显 地 被 破坏 了 (图 17-26)。 这 表明 地 慢 的 同位 素 系 统 学 不 
能 由 二 元 混合 模式 解释 。 对 此 一 般 现 象 例外 的 是 对 北大 西洋 由 Pb-Sr 同位 素 系统 学 提供 
的 ， 它 们 确实 形成 了 一 致 的 正 相 关 (Dupre 和 Allegre，1980)。 然 而 ， 这 不 能 归于 在 此 区 
域 MORB 库 与 单一 成 分 类 型 的 富 集 地 帐 柱 物质 的 巧合 性 污染 。 

Zindler 等 (1982) 认为 海洋 火山 岩 的 Pb-Sr-Nd 同位 素 成 分 能 由 三 个 地 收 组 分 的 〔 固 
态 ?) 混合 加 以 解释 。 所 提 的 端 员 是 具 落 在 地 球 等 时 线 上 Pb 成 分 的 原始 球 粒 陨石 地 幅 、 
由 大 陆地 壳 抽 提 而 亏损 的 MORB 源 及 含 再 循环 MORB AYE, PEA J He eI ES LR 
盖 朗 成 为 最 好 的 候选 者 ， 而 圣 赫 勒 拿 被 认为 是 在 其 源 区 具 最 大 量 的 再 逢 环 MORB 物质 。 
Zindler 等 认为 含 三 端 员 的 地 幅面 ， 洋 痊 和 洋 岛 玄武 宕 的 同位 素 成 分 对 表现 出 极 低 的 离散 
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图 17-26 KÆ KAP Ph Ph 与 其 他 同位 素 解 耦 图 解 
( 据 Dickin, 1995) 
a 一 Sr 同位 素数 据 ; b 一 放射 成 因 的 全 Pb” A%Pb" 数据 


(图 17-27)。 其 地 由 面 方程 为 : 
— 0.334640(87Sr/®6Sr) — 1.48742('8Nd/!4Nd) ~ 8.59379 x 10° (7 Pb/”’Pb) + 1 = 0 
(17 - 2) 


Zindler 等 由 他 们 的 数据 计算 得 到 达 0.98 的 高 相关 系数 证 明 他 们 的 三 端 员 组 分 模式 。 
然而 ， 如 此 有 限 的 离散 是 由 排除 一 些 洋 岛 后 得 到 的 。 例 如 ， 圣 米 盖 尔 没 有 进入 亚 速 尔 群 岛 
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图 17-27 MORB 5 OB 源 的 三 组 分 混合 模式 
( 据 Zindler 等 ，1982 ) 
实心 与 空心 符号 分 别 表示 在 地 幅面 之 上 与 之 下 。AR、IR、PR 一 分 别 为 大 西洋 、 印 度 洋 、 太 平 洋 疹 ，; 
HI 一 Hiva Oa; H—B RR; IC 一 冰岛 ; EE 一 复活 节 岛 ，GA 一 Guadeloupe; AS 一 阿森 松 ; C 一 加 那 利 ; 
A2 一 亚 速 尔 群 岛 ，B 一 Bouvet; SH- ZWARE; 一 特 里 斯 坦 ; GCEARR; KS 


的 平均 中 , 但 White (1985) 认为 这 种 特征 是 要 宽 得 多 的 成 分 场 中 的 二 部 分 ,/ 筷 括 来 日 社 
会 群岛 、 萨 摩 亚 和 Marquesas， 甚 延伸 越 到 Zindler 等 (1982) 的 “地 幅面 ”之 上 。 并 且 ， 
平均 化 也 模糊 了 位 于 地 幅 之 下 的 数据 ， 如 Walvis 洋 疹 。 因 此 ， 至 少 必须 用 另外 一 种 组 分 

二 、 地 帐 四 面体 

Hart 等 (1986) 考虑 到 Zindler 等 (1982) 的 地 慢 面 可 能 真是 具 更 极端 成 分 端 员 的 类 
似 混合 比例 的 重合 ， 而 不 是 它 自 己 右边 的 离散 项 。 这 在 图 17-28 中 得 到 证 明 ， 此 图 上 样品 
根据 Nd 同位 素 比值 与 地 贝 面 的 1710” 偏差 对 铬 同位 素 作 图 。 

Hart 等 认为 在 Nd-Sr 同位 素 图 上 (图 17-29a) 单个 NdA4Nd 样品 成 分 的 下 界 可 能 
是 更 基本 的 拓扑 结构 ， 他 们 称 为 “LoNd” 排 列 。 在 Nd-Sr 同位 素 图 上 构成 此 排列 的 相同 
样品 在 Sr-Pb 同位 素 图 上 也 在 落 在 一 条 线 上 (图 17-29b)， 尽 管 在 此 图 上 该 线 穿 过 OIB 场 
的 中 部 。 这 些 样 品 中 PbA2%Pb 比值 也 与 其 他 三 个 系统 是 一 致 的 。 

LoNd 排列 本 身 被 解释 为 “HIMU” (高 U/Pb) 5 “EM?” (AES I) 端 员 之 间 的 
混合 线 (Zindler 和 Hart，1986)。 其 他 重要 的 端 员 由 MORB 场 (DMM) 和 社会 群岛 
(EMIL) 的 最 极端 成 分 构成 。 男 外 ，Zindler 和 Hart (1986) 认为 三 个 其 他 组 分 可 定位 于 
图 17-29 四 面体 混合 空间 中 。 这 些 是 以 Loihi 海山 为 例 的 “原始 氨 同 位 素 库 ”、 以 苞 夫 - 特 
里 斯 坦 为 例 的 “全 球 ”U-Th-Pb AREN “WITE” w PREMA 组 分 ， 依 据 离散 组 分 
的 混合 可 达到 这 样 一 种 混合 物 本 身 成 为 一 种 可 识别 类 而 得 到 证 明 的 完善 性 的 阶段 。 
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图 17-28 ANd (SAh mE ASNdAYNd 比值 的 10 万 分 偏差 ) 对 Ph 同位 素 比 值 图 解 
( 据 Hart 等 ，1986 ) 
OIB 在 图 年 既 表现 为 区 也有 离散 点 


LoNd 排列 的 特征 之 一 (Hart，1988) 是 岛 群 一 般 不 沿 提 出 的 混合 线 延 长 ， 而 弟弟 趋 
向 于 倾斜 地 离开 此 线 。 这 被 用 来 作为 LoNd 混合 过 程 发 生 于 很 久 以 前 的 证 据 。 另 外 ，Hart 
等 (1986) 认为 所 提出 的 LoNd 混合 线 的 直线 性 通过 要 求 它 们 具 类 似 Nd-Sr-Pb 比值 与 密 
切 相 关 的 形成 环境 对 两 端 员 的 性 质 加 以 严格 的 限制 。 因 为 他 们 相信 这 样 的 条 件 不 能 预期 在 
再 循环 的 地 壳 与 地 晶 组 分 间 ，Hart 等 认为 两 端 员 必定 是 大 陆 岩 石 圈 中 不 同 交代 富 集 过 程 
的 结果 。 

Hart (1988) 通过 使 用 2 Sr Sr 的 0.703 上 限 值 截断 来 排除 具 军 集 地 由 组 分 的 所 有 样 
品 识别 出 另外 两 个 组 分 的 混合 线 。 在 !NdA44Nd-206PbAo4Pb 图 上 (图 17-30)， 岛 群 构 成 
一 条 在 HIMU 与 DMM 端 员 间 所 谓 的 “No EM” 排 列 。 该 排列 的 线性 再 一 次 表明 端 员 有 
类 似 的 Nd/Pb 比值 ， 并 且 因 此 DMM, HIMU 和 EMI 都 具 类 似 的 Nd/Pb 比值 。 然 而 ， 在 
DMM 5 HIMU 之 间 的 地 球 化 学 关系 不 能 轻易 地 归结 于 空间 上 的 相近 ， 像 EMI-HIMU 关 
系 一 样 ， 因 为 亏损 地 贝 是 一 个 特征 的 库 。 这 因此 削弱 了 Zindler 和 Hart 对 LoNd 排列 的 论 
据 。 取 而 代 之 的 是 ， 可 能 是 更 一 般 的 关系 ,然而 三 组 分 由 类 似 的 地 帐 熔融 过 程 产 生 但 在 不 
同 的 地 方 。 

与 上 面 所 描述 的 线性 关系 相反 ， 与 EM 本 组 分 的 混合 在 岛 群 内 趋向 于 产生 如 图 17-28 
和 图 17-29 所 示 的 延长 的 曲线 排列 。 这 表明 在 EM 与 其 他 地 幅 域 之 间 元 素 比 值 远离 1， 
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图 17-29 Sr 对 Nd 同位素 比值 (a) 与 Sr 对 Pb 同位 素 比 值 (b) 图 解 
( 据 Hart 等 ，1986 ) 
说 明了 四 组 分 混合 系统 的 端 员 ，DMM、HIMU、EMI (EML) 5 EMH (EM2); 点 被 认为 是 位 于 HIMTU 与 
EMI 线 上 端 员 组 分 之 间 排 列 上 的 点 ， 称 之 为 LoNd 排列 
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图 17-30 Nd 对 Pb 同位 素 图 
( 据 Hart, 1988) 
表示 87Srv&6sr 比值 低 于 0.703 的 OIB 样品 的 线性 排列 ， 称 之 为 “NoEM ”混合 线 
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与 DMM、HIMU 和 EMI 是 由 地 帐 分 异 过 程 产生 模式 是 一 致 的 ， 而 EM 本 代表 着 具 非 常 
不 同 微量 元 素 特征 的 再 循环 大 陆地 壳 组 分 的 。Hart (1988) 更 进一步 走 进 他 的 远离 其 他 组 
分 的 EM ， 认 为 与 此 端 员 的 混合 是 发 生 了 其 他 混合 过 程 之 后 的 后 期 混合 现象 。 然 而 ， 
Staudigel (1991) 发 现 了 在 南 太 平 洋 的 同位 素 与 热 异 常 (SOPITA) 中 在 HIMU 与 EM 
开 之 间 混 合 的 更 有 力 的 证 据 ， 特 别 是 在 Sr-Pb 同位 素 图 上 。 由 于 在 SOPITA 中 HIMU 和 
EM 地 理 上 紧密 的 相伴 ， 有 可 能 此 排列 的 形成 先 于 与 MORB 的 混合 ， 并 且 它 可 能 构成 类 
似 于 LoNd 排列 的 曲线 状 的 “HiNd” 混 合 线 族 中 一 员 。 

在 大 量 的 二 组 分 系统 中 看 同位 素 变化 存在 着 相当 大 的 危险 ， 因 为 这 些 排列 是 从 多 维 混 
合 多 形 投影 到 这 些 面 上 并 且 在 此 过 程 中 排列 的 真实 趋势 可 能 被 误解 。 为 了 以 更 客观 的 形式 
分 析 这 些 数据 ，Allegre 等 (1987) 对 MORB 和 OIB 样品 所 作 的 一 套 2 Sr Sr, 1# Nd/ 
MANd, ZEPhÆ*Phb, Ph Pb A? Pbh7™ Pb 数据 作 了 主 成 分 分 析 。Hart 等 (1992) 对 
一 套 更 新 的 样品 也 作 了 这 种 分 析 。 

主 成 分 分 析 将 海洋 数据 解析 成 五 个 特征 矢量 ， 代 表 着 在 多 组 分 空间 中 在 这 些 数 据 中 指 
示 变 化 的 最 大 百分比 的 方向 。 这 些 矢量 的 大 小 (在 Hart 等 的 计算 中 ) 大 约 分 别 是 56%、 
37%、4%、2% 和 1%。 前 面 两 个 矢量 的 最 大 特征 值 证 明了 该 数据 中 大 部 分 以 平面 形式 分 
布 ， 就 像 Zindler 等 (1982) 所 强调 的 那样 。 然 而 ， 在 这 些 数据 中 还 有 足够 的 残余 离散 ， 
第 三 个 矢量 有 必要 来 适当 代表 混合 过 程 。 这 三 个 矢量 的 总 和 在 Hart 的 分 析 中 达 97.5%, 
在 Allegre 的 分 析 中 达 99.2%。 因 此 ，Hart 等 认为 三 维 分 析 比 二 维 分 析 能 以 更 详尽 的 形式 
分 析 了 这 些 数据 。 然 而 ,特征 矢量 是 如 此 与 熟悉 的 同位 素 比 值 相 分 离 以 致 要 理解 这 些 数 据 
都 有 困难 。 因 此 ，Hart 等 以 三 维 同 位 素 CENAJ Nd, 2 SrosSr 和 人 PbA%Pb》 图 的 形式 
给 出 这 些 数据 ,但 是 以 近似 特征 向 量 方 问 的 形式 投影 (图 17-31)。 





MI 





图 17-31 大 洋 火 出 苦 中 所 见 的 地 慢 4 个 同位 素 组 分 混合 关系 在 三 维 
空间 中 构成 的 地 幅 四 面体 的 两 个 视图 
( 据 Hart 等 ，1992， 有 修改 ) 


地 幅 四 面体 下 角 的 数据 点 的 集中 对 所 提出 组 分 的 真实 性 提供 了 证 据 ， 因 此 不 仅仅 是 理 
论 端 员 。 这 也 由 LoNd 与 NoEM 排列 的 相交 给 出 了 例证 ， 它 对 HIMU 组 分 提供 了 强 有 力 
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的 限制 ， 表 明 此 “ 纯 端 员 ” 上 有 具 有 非常 类 似 于 已 分 析 的 来 自 Mangaia 岛 的 最 放射 成 因 的 Pb. 
此 结论 由 来 自 南大 西洋 与 南 太平 洋 广泛 分 离 的 HIMU 岛 成 分 间 的 紧密 吻合 得 到 了 文 持 。 
相反 ， 位 于 EMT 和 EMI 了 I 端 员 成 分 上 的 样品 的 密度 要 低 得 多 ， 并 可 能 表明 这 些 也 是 所 采 
的 富 集 过 程 最 极端 的 产物 ， 而 不 是 在 它们 目 己 就 是 明显 的 地 慢 库 (Barling 和 Goldstein, 
1990), | 

当 单个 的 洋 岛 样品 在 Hart 等 (1992) 的 三 维 图 投 点 时 ， 它们 被 看 成 是 从 接近 DMM 
组 分 以 悄 形 散 开 (图 17-32)。 然 而 ，Hart 等 认为 这 种 排列 事实 上 不 是 集中 在 DMM E, 
而 可 能 是 在 以 前 没有 认识 的 位 于 DMM 与 HIMU Za) Ay F Hee “Focus Zone” (FOZO) 
上 。 不 巧 的 是 ， 在 洋 岛 排列 的 底座 要 确定 这 些 趋 势 线 是 困难 的 ， 因 为 它们 是 可 能 容易 与 定 
集 的 (E-) MORB 相 混 消 的 “ 非 极 端 ” 成 分 。 然 而 ， 区 别 于 MORB 库 的 普遍 亏损 组 分 的 
概念 还 存在 一 些 困 难 。 











~* DM 
HIMU 





K 17-32 ŽRE BESS TA A 0 A A Pe BE SE 
(所 Hart 等 ，1992， 有 修改 ) 
说 明了 在 图 左 底 从 FOZO 辐射 开 ， 对 应 于 或 者 是 MORB 场 或 者 是 未 知 组 分 “FEFOZO 





困难 之 一 是 在 单个 岛 群 内 详细 的 对 同位 素 变 化 的 空间 与 时 间 控 制 。 我 们 可 以 喀麦隆 线 
为 例 ， 它 可 能 代表 图 17-32 中 向 DMM-HIMU 中 点 的 最 清楚 趋势 。 这 套数 据 中 的 大 部 分 同 
位 素 变 化 是 由 Principe 岛 引 起 的 。 然 而 ，Halliday 等 (1988) 研究 表明 在 Principe 熔岩 中 
的 Pb 同位 素 变化 与 年 龄 和 硅 饱 和 度 有 关 (图 17-33)， 其 原因 是 发 生 于 最 上 部 地 幅 的 混合 
过 程 (Halliday 等 ，1990; 1992)。 这 样 的 过 程 将 可 能 产生 所 观察 到 的 排列 不 直接 趋 于 亏 
损 地 幅 端 员 的 双 曲 线 的 同位 素 混合 线 。 类 似 的 地 帐 组 分 间 的 双 曲 混合 线 在 夏威夷 火山 逢 中 
由 Chen 和 Frey (1983) 观察 到 了 。 

“FOZO” 模 式 的 另 一 困难 涉及 到 在 与 富 集 库 的 二 元 混合 中 其 进入 的 方式 。 为 了 解释 
这 种 混合 的 普遍 性 ， 最 好 是 由 下 地 由 来 的 地 收 柱 上 升 过 程 中 的 进入 加 以 解释 。 然 而 ，FC- 
ZO 的 最 基本 的 同位 素 特 征 是 放射 成 因 的 Nd 与 非 放射 成 因 的 Sr。 因 此 ， 如 果 我 们 排除 该 
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作用 中 的 MORB 库 ， 便 面临 着 是 一 个 大 的 不 
| 相 容 元 素 亏 损 的 下 地 晶 库 。 但 这 又 与 箱 模 式 的 
”结论 是 相反 的 ， 该 模式 表明 只 有 一 部 分 地 帐 是 
亏损 的 。 

由 Hart 提供 的 最 有 力 的 论据 之 一 是 根据 
‘et | OIB 中 相关 的 杂 石 元 素 与 稀有 气体 同位 素 系统 
学 。 他 们 认为 在 一 些 岛 链 中 〈 如 夏威夷 、 亚 速 
尔 和 萨摩 亚 )， 氢 同位 素 成 分 像 FOZO 带 一 样 
接近 更 原始 的 成 分 。 因 为 原始 氮 来 目下 地 慢 或 
地 核 ， 他 们 认为 FOZO 的 亲 石 元 素 特征 也 来 自 
下 地 帐 。 然 而 ， 没 有 必要 这 样 要 求 ， 因 为 稀有 
气体 可 与 亲 石 的 同位 素 系 统 解 耘 。 由 岩石 圈 再 
循环 (EMI, EMI. HIMU) #4 Wy eee 
EA ae oe Bee ea a ot EE DBE ERE EI 
说 明了 Pb (ETR AAA. RA HUME ATE ERREA ES, 1 
Be HE RED BI % BL) 间 的 相关 性 : i HH F ERAT EA Et A e Ee E EE Ay ne m 
龄 以 百 万 年 表示 ; 来自 夫 洋 - 大 陆 边界 的 放射 道 。 在 这 种 地 幅 柱 中 的 亲 石 元 素 ， 我 们 看 到 了 
RA Pb 《实心 圆 ) 标 出 作为 参考 下 循环 地 由 与 上 地 幅 组 分 间 的 两 组 分 混合 。 然 

而 ， 因 为 MORB 库 被 严重 脱 气 ， 氢 的 性 质 可 能 反映 了 原始 和 富 集 组 分 的 两 组 分 混合 。 


Sh BRA AON A 


自从 Hart 等 (1986) 的 研究 以 来 ， 主 要 努力 一 直 放 在 识别 所 提出 的 地 质 学 上 的 寅 集 
地 慢 组 分 ， 并 解释 它们 怎样 相互 反应 产生 OIB 源 。 更 大 程度 上 ， 争论 在 解释 富 集 组 分 的 
交代 富 集 模式 (如 Hart 等 ，1986) 和 地 壳 再 循环 模式 (如 Weaver, 1991) 间 已 经 极端 化 
Jé 

—, HIMU 

一 些 作 者 提出 HMU 代表 着 消减 的 海洋 地 元 《如 Chase, 1981; Palacz 和 Saunders, 
1986; Staudigel 等 ，1991; Chauvel 等 ，1992; Hauri 等 ，1993 ) 。 该 模式 的 巨大 优点 是 将 
HIMU 归结 为 已 知 的 主要 消减 组 分 ， 但 对 于 U/Pb 富 集 机 制 还 不 清楚 。 

海水 蚀 变 一 直 认 为 是 增高 海洋 地 过 中 U/Pb 比值 的 可 能 机 制 (Michard 和 Albarede, 
198$) ， 但 这 也 增高 Rb/Sr 比值 产生 比 在 HIMU 组 分 中 更 高 的 锯 。 一 种 更 好 的 模式 是 利用 
消减 带 中 从 下 插 板 片 中 Pb 相对 于 的 优先 抽 提 (Weaver, 1991), Weaver 认为 要 产生 
HIMU 的 特征 微量 元 素 确 实 可 在 消减 洋 壳 的 脱水 残余 物产 生 ， 如 果 流 体 富 集 Pb， 但 亏损 
U。 这 要 求 铀 以 U4 状态 ， 限 制 可 溶性 UT 络 合 物 的 形成 。 该 模式 由 岛 弧 拉 斑 玄武 兰 中 比 
MORB 中 低 一 个 数量 级 的 U/Pb 比值 得 到 了 支持 (Sun，1980)。 铅 从 该 板 片 中 以 流体 相 
活化 也 可 解释 在 与 弧 有 关 的 “整合 ” 方 铅 矿床 中 惊人 程度 的 Pb 同位 系 均 一 性 。 

消减 板 片 U/Pb 可 能 富 集 的 另 一 个 地 点 是 大 洋 岩 石 圈 。 例 如 ，Halliday 等 (1990; 
1992) 认为 在 喀麦隆 线 火山 岩 和 其 他 大 西洋 岛 中 低 Pb-Pb 同位 素 排列 最 好 由 最 近 的 海洋 石 
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石 圈 的 强烈 U/Pb 富 集 加 以 解释 。 此 过 程 不 能 直接 产生 HIMU 岛 中 Pb 和 ” “Pb 之 间 陡 得 
多 的 相关 性 。 然 而 ， 在 储存 大 约 1 Ga 后 并 与 来 目 消 减 板 片 其 他 部 分 的 较 少 放射 成 因 Pb 混 
合 ， 这 便 代 表 产 生 HIMU 组 分 的 另外 一 种 机 制 。Class 等 (1993) 认为 一 些 地 帐 柱 (如 
90" 东 - 遍 尔 盖 明 与 特 里 斯 坦 -Walvis) 能 经 过 就 地 放射 成 因 Pb 的 增长 并 随后 大 洋 岩 石 圈 的 
拆 沉 进入 到 地 收 柱 源 中 。 此 模式 依据 观察 到 的 沿 90° AR EFF Pb 同位 素 比 值 与 年 龄 间 的 相 
KH. AM, Æ 90" 东 相当 放射 成 因 的 Nd 和 非 放射 成 因 的 Sr 非常 不 同 于 一 般 所 认识 的 遍 
AN it BATE WEE RAP (如 Weis 等 ，1993)。 

Ej RE EZ AY MT ELBE HT 90° AR EY) 5 Sh RE. WE AF RFRA KOR 
AE Hee Ee om, Ba EJLA EAE Ti i AY EH CT A] Pb 产生。 因此， 
两 套 岩 石 来 源 于 年 轻 富 U an 6 EL RRS BY RP, EP a EK a BEF 
时 就 产生 了 。 现 在 几乎 消耗 挤 了 这 种 珠 的 证 据 (即使 它 继续 演化 ) 来 自 凯 尔 盖 明 岛 链 和 
Heard 品 宕 浆 返 回 到 在 动 尔 盖 妆 高 原 所 见 的 原始 Pb 同位 系 成 分 。 

Z., EMI 

EMII 作为 消减 的 大 陆 物质 几乎 被 普遍 认同 ， 因 为 此 端 员 正 位 于 亏损 地 幅 与 海洋 沉积 
物 间 的 混合 线 上 。 该 模式 进一步 由 萨摩 亚 熔岩 中 的 橄榄 岩 包 体 得 到 证 明 (Hauri 等 ， 
1993)。 这 些 包 体 的 微量 元 素数 据 指示 在 萨摩 亚 地 慢 柱 内 富 碳 酸 盐 熔 体 的 起 源 ， 并 且 包 体 
的 同位 素 成 分 因此 作为 EM 下 地 幅 组 分 的 指示 。 这 些 包 体 延 促 EM 了 排列 直接 进入 海洋 沉 
积 物 区 ， 因 此 ， 此 物质 作为 EM 了 [组 分 源 的 提供 了 排 它 性 的 情形 。 

=, EMI 

一 些 研究 者 认为 EM I 也 能 归结 为 沉积 物 的 
再 循环 。 例 如 ，Weaver (1991) 提出 EM I 代表 
再 循环 深海 洋 底 沉积 物 (与 EM Rea eta 
物 相反 )。 然 而 ，Hf 同位 素 证 据 与 此 模式 相克 让 ， 
并 表明 大 陆 岩 石 圈 对 EM 工 是 更 有 吸引 的 组 分 。 

另 一 方面 ，Woodhead 等 (1993) 近来 解释 
来 自 大 洋 玻 璃 的 氧 同位 素 证 据 倾 加 于 EM I Bg it 
积 物 来 源 。 来 自 Pitcairn 海山 的 玄武 质 玻璃 的 
Nd, Sr. Pb 同位 素数 据 强 烈 地 趋 于 EM I mR, 
但 氧 同 位 素 变化 远 远 超出 了 大 洋 琉璃 的 正 闻 范围 
(如 图 17-34)。 不 幸 的 是 ， 有 许多 途径 通过 海 撒 
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Woodhead 等 认为 这 些 过 程 中 没有 一 个 能 解释 这 

些 数据 ， 它 最 好 是 由 地 幅 柱 源 本 身 中 的 同位 素 变 。 图 17.34 Pitcaim 水 下 玻璃 的 68O 对 





化 来 解释 。 对 此 效应 他 们 愿 用 的 解释 是 通过 消减 放射 成 因 同位 素 图 解 
作用 海洋 沉积 物 的 再 循环 进入 EM I W. (48 Woodhead 4, 1993) 


因为 氧 在 所 有 岩石 中 都 是 同 丰 富 的 ， 高 达 a—Sr Rl ae eves 
10% 的 沉积 物 必须 进入 到 EM I 库 以 解释 Pitcairn SENS AR SE 
数据 (图 17-34)。 这 种 数量 的 同化 才能 充分 完全 覆盖 像 PP、Nd 和 Sr 这 类 末 石 同位 素 系 
AISEEE, M, Pitcairn 玄武 岩 中 的 Sr 同位 素 特征 (大 约 0.706) 并 不 与 消 
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减 的 海底 沉积 物 成 分 (>0.71) 相 一 致 。 碳 酸 盐 代 表 了 这 些 数据 的 较 好 拟 合 (White, 
1993)， 但 由 于 在 很 深 的 深度 上 它们 的 溶解 又 不 能 以 消减 作用 进入 地 幅 的 现实 组 分 。 因 此 ， 
这 里 所 得 的 结论 是 如 末 氧 同位 率 数 据 代表 了 真实 地 悍 的 特征 ， 那 么 最 好 是 由 消减 市 上 地 帐 
棉 热 液 流出 来 加 以 解释 。 

Ft (ie NAT EM | 的 起 源 是 许多 研究 者 愿 系 用 的 地 球 化 学 模式 ， 但 是 对 这 种 再 循 
环 物 质 的 好 的 动力 学 机 制 直到 现在 还 是 缺少 的 。 然 而 ，Tatsumoto 和 Nakamura (1991) 提 
出 从 克拉 通 边缘 的 大 陆 宕 石 圈 的 消减 能 解释 此 过 程 。 因 此 ， 此 机 制 将 放 到 下 面 的 综合 模式 
中 来 解释 富 集 地 由 组 分 的 形成 。 

四 、 地 帐 再 循环 的 动力 学 模式 

wee EMI. EMI Al HIMU 分 别 归 
结 为 大 陆 岩 石 圈 、 大 陆 沉 积 物 和 海洋 岩石 
圈 ， 人 简单 的 板块 构造 模式 能 解释 这 些 组 分 
以 两 个 结合 对 再 循环 更 深部 地 慢 : EM I- 
HIMU 和 EMIHI-HIMU。 这 是 因为 有 两 个 
已 经 认识 的 消减 带 环 境 型 式 ， 它们 是 由 
Uyeda 和 Kanamori (1979) 识别 并 由 
Uyeda (1982) 作 了 详尽 描述 。 秘 鲁 型 环 
境 (图 17-35a) 以 器 弧 - 档 的 压 应 力 域 为 受 挤 压 的 浅 插 板 片 
特征 。 这 将 引起 海底 沉积 物 从 消减 海洋 板 
RECARE ERTA, MIA 
石 圈 的 下 边 遭 受 构造 侵蚀 。 相 反 ， 马 里 亚 
纳 (Mariana) 型 (图 17-35b) LIES JAIE 
的 张 应 力 域 为 特征 。 这 引起 槽 底 的 下 沉 因 
此 洋 底 沉 积 物 被 有 效 地 消减 ,但 弧 宕 石 圈 
地 慢 的 下 部 不 出 现 构造 侵蚀 。 

这 两 种 类 型 的 弧 对 地 慢 再 循环 有 着 非 
常 不 同 的 结果 。 挤 压 型 将 消减 位 于 岩石 圈 
地 帐 上 的 由 海洋 地 索 组 成 的 复合 片 。 在 大 
陆 弧 中 ， 此 岩石 圈 可 由 交代 作用 宦 集 ， 因 
此 在 OIB 源 中 产生 HIMU-EM I 结合 对 。 
丸 一 方面 ， 对 于 海洋 强 ， 涯 石 圈 将 古 年 轻 en 2 
的 (但 可 能 富 U)。 当 与 消减 地 党 相 结 合 ， eee eee 
这 便 能 形成 接近 纯 的 HIMU 组 分 。 

显示 净 扩 张 的 弧 也 必须 分 成 两 类 。 像 小 安 的 列 斯 群岛 ( 具 低 的 沉积 物 供给 ) 北端 这 样 
的 槽 将 消减 光 的 大 洋 地 壳 ， 构 成 HIMU 组 分 。 像 小 安 的 列 斯 群岛 ( 具 大 量 沉积 物 供给 ) 
南端 这 样 的 柳 将 消减 海洋 地 过 与 大 陆 沉 积 物 的 复合 片 。 这 就 能 产生 OB 源 中 HIMU-EM 
[结合 对 。 这 些 消减 过 程 的 同位 素 证 据 将 在 下 面 的 弧 环 境 化 学 中 讨论 。 

海洋 地 过 的 消减 ， 伴 随 着 海 沉积 物 或 侵蚀 的 大 陆 岩 石 轿 ， 可 产生 地 帐 中 大 范围 的 同位 
素 结构 。Hart (1984) 认为 进入 软 流 圈 的 再 循环 产生 了 他 观察 到 的 环 南 半球 大 约 恒 定 纬 度 
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图 17-35 Ay PAE ee eT AA ai P 
两 种 不 同 构造 体制 示意 图 





小 环 状 的 全 球 范围 的 Pb Al Sr EMRE Ao ERZA “Dual” FE, AAEE Dupre 
和 Allegre (1983) 在 印度 洋 火 山 岩 中 首次 描述 。Dupal 异常 的 空间 分 布 如 图 17-36 以 
A208/204 变化 (PbAYPb 与 北半球 参考 线 的 偏差 ) 对 纬度 的 形式 所 示 。 不 仅 南 半球 以 
具 正 的 A208/204 值 的 Dupal 异常 为 特征 ， 而 且 具 有 负 A208/204 的 HIMU 源 在 相同 区 域 
中 也 可 见 到 。 








ANC08Pb)/N(204Pb) 


图 17-36- A8ph/4*Ph 对 纬度 图 解 
( 据 Hart, 1988) 
说 明了 Dupal 及 与 之 相关 的 HIMU 组 分 的 地 理 分 布 


Hart (1988) 和 Castillo (1988) UH, 这 些 异 常 的 构 形 是 深部 地 帼 对 流 结 构 的 指示 。 
Staudigel (1991) 进一步 提出 ， 像 Dupal 这 类 的 大 范围 异常 区 域 同位 系 特 征 可 由 来 目 一 
组 破坏 板块 边缘 的 集中 消减 加 以 解释 ， 如 现在 在 东南 亚 所 见 的 。 

在 Pb 同位 素 图 解 中 ， 经 常 将 有 关 相 关 数 据 与 北半球 参考 线 (NHRL) 对 比 ， 统 计 得 
到 的 此 参考 线 方程 及 相关 数据 与 此 线 的 百 分 侦 差 为 

207Pby204Pb = 0.1084(7°Pb/*4 Pb) + 13.491 (17 — 3) 
208Pby204Pb = 1.209(°Pb/74Pb) + 15.267 (17 — 4) 
A 7 Pp/24 Ph = [ (2°7Pb/24 Pb) ps — (2 Pb/ 7 Pb) Nm | x 100 (17 — 5) 
A208Pbv204Pb = 「[(208Pby204Pb)ps — (8 Pb/ Pb) ngri | x 100 (17 — 6) 














第 六 市 ATAARE 


对 于 了 解 地 由 演 化 岛 弧 是 关键 ， 因 为 它们 代表 着 各 类 型 地 这 物质 可 能 返回 到 深 部 地 幅 
的 地 点 。 岛 弧 宕 浆 作 用 可 允许 我 们 取样 此 过 程 中 再 循环 的 这 类 物质 。Dewey (1980) 展示 
了 火山 前 峰 建立 于 下 降 板 片上 的 大 约 100km 处 ， 无 论 消减 角度 多 大 。 这 表明 ， 由 压力 引 
发 的 板 片 脱 水 对 岛 弧 岩浆 作用 的 发 生起 作 支 配 作 用 。 然 而 ， 岛 弧 玄武 岩 (OAB) 的 岩石 学 
排除 了 它们 由 消减 洋 壳 熔融 的 成 因 (因为 这 将 要 求 近 100% 的 熔融 )。 因 此 ， 它 们 必定 主 
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要 由 位 于 消减 带 上 的 “地 慢 攀 ”的 熔融 产生 (Wyllie, 1984). BTU, fee RE ay NA BN N 
中 心 问题 是 识别 什么 样 的 特征 来 自 板 片 (和 消减 沉积 物 ) 及 什么 样 的 特征 来 自 上 徐 地 幅 
Ro 

岛 弧 玄 武 岩 相对 于 MORB RAAH Sr Sro RT, REA RE R A IE h He 
同位 素 证 据 才 可 识别 。Hawkesworth $ (1977) XDR AMP i 〈( 南 三 明治 岛 ) AS AM 
弧 后 拉 斑 玄武 岩 将 Sr 和 Nd 同位 素 证 据 相 结合 作 了 首次 研究 。 弧 后 物质 的 分 析 提 供 了 控 
制 条 件 ， 因 为 它 取 了 可 能 类 似 于 地 幅 模 的 地 由 段 ， 而 没有 任何 板 片 成 分 。 

Hawkesworth 等 发 现 岛 弧 与 弧 后 样品 两 者 具 一 致 的 人 NdAMNd， 与 MORB HES., 
然而 ， 岛 着 样 品 具 明 显 高 的 YSrA*Sr 比值 (图 17-37)， 它 不 能 由 暴露 于 空气 的 风化 来 解 
释 。Hawkesworth 等 提出 岛 弧 玄武 岩 增 高 的 Sr 同位素 比值 由 海水 或 海洋 沉积 物 消减 的 ”Sr 
的 产物 参与 所 致 。 提 出 的 可 能 过 程 是 蚀 变 或 消减 的 海洋 地 这 直 接 的 部 分 熔融 ,或 者 是 地 帐 
横 与 来 目 洋 沈 元 素 的 交代 污染 。 现 在 对 于 斯 科 夏 弧 一 般 认 为 后 一 模式 是 正确 的 Pearce， 
1983 ) 。 





斯 科 有 夏海 隆起 


频率 





0.7035 
N(87Sr)/N(56SD) 


图 17-37 南 三 明治 岛 弧 与 斯 科 破 海 隆 ( 弧 后 ) Kiva Sr 同位 素 比 值 直 方 图 
(#5 Hawkesworth 等 ，1977 ) 


斯 科 夏 弧 提 供 了 具 亏 损 化 学 的 弧 中 板 片 来 源 组 分 作用 的 实例 。 然 而 ， 具 较 少 亏损 化 学 
VSI, 来自 板 片 和 地 由 横 的 组 分 贡献 要 分 辨 是 更 困难 的 。 小 安 的 列 斯 《加勒比 海 ) 为 上 其 
有 更 富 集 特征 弧 的 行为 提供 了 一 个 好 的 证 明 ， 因 为 弧 化 学 沿 其 长 度 变 化 。 这 可 有 助 于 解决 
窗 集 组 分 的 起 源 。 

格林 纳 达 火山 内在 89 Sr Sr fl 48 Nd AY Nd 上 都 显示 了 变化 ,形成 类 似 于 
Hawkesworth 等 (1979a) 从 亚 速 尔 群 岛 的 圣 米 盖 尔 所 观察 到 的 那 种 范围 ,但 进一步 偏向 
主 地 帕 相关 线 的 右边 (图 17-38)。 据 此 平行 排列 ，Hawkesworth 等 (1979b) 将 格林 纳 达 
的 数据 归结 为 具有 沿 地 幅 排 列 的 Nd 和 Sr 同位 素 成 分 范围 的 不 均一 地 慢 枫 争 来 目 板 片 的 
Sr 污染。 然而， 不 清楚 的 是 为 什么 该 大 洋 岩 石 圈 显示 出 如 此 大 的 不 均一 性 ， 因 为 地 帐 杜 
不 能 渗入 消减 带 之 上 。 也 就 有 必要 像 由 Morris 和 Hart (1983) 对 阿留 申 弧 提 出 的 那样 ， 
提出 此 处 的 地 帐 棉 恰 巧 含有 一 富 集 “李子 ”。 

在 小 安 的 列 斯 群岛 内 的 其 他 岛 的 同位 素 调查 (Davidson, 1983) 揭示 出 位 于 该 弧 北端 
的 St. Kitts 具 类 似 于 MORB 的 非常 小 范围 的 同位 素 成 分 ; 而 弧 中 部 的 Martinique BAR mi 
的 大 范围 同位 素 成 分 (图 17-39)。 如 果 此 变化 继承 于 地 幅 棉 ， 那 么 意味 着 在 几 干 米 的 下 
度 上 的 总 体 不 均一 性 。Davison 最 初 将 此 变化 归结 为 消减 沉积 物 与 则 源 的 污染 。 然 而 ， 更 
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0.703. 0704 0709 0.706 0703 0704 0705 0708 
NG&7Sr)/N(86SD) NETSO/NŚSr) 
图 17-38 Sr-Nd 同位 素 系 统 的 对 比 


( 据 Hawkesworth 等 ，1979b) 
a 一 亚 速 尔 群 岛 ，b 一 格林 纳 达 ; LAA A] ESR Be Se ee 


0.5133 


0.5129 


NCM3NdYN( ANd) 


0.5125 


西洋 沉积 物 


0.5121 





0.703 0.705 0.707 0.709 
NETSrY NE Sr} 
图 17-39 432% Kitts (SK) 相 比 Martinique 熔岩 (空心 圆 ) 在 
Sr-Nd 同位 素 图 上 的 极端 同位 素 变 化 
(48 Davidson, 1983) 
混合 线 模拟 被 沉积 物 或 海水 混 染 的 效应 


详细 的 地 球 化 学 研究 (Davidson, 1987) 揭示 出 在 Martinique 熔岩 中 在 Sr 同位 素 比 值 与 氧 
同位 素 比 值 SiO, 含量 间 的 正 相关 性 。 这 些 是 在 绝地 壳 中 上 升 岩 浆 地 壳 污 染 的 指示 ， 接 近 
Martinique 的 该 弧 中 部 地 区 是 最 厚 的 。 然 而 ， 它 们 可 用 来 排除 Martinique 数据 来 作为 地 帐 
的 岩浆 成 因 考 虑 。 
White 和 Dupre (1986) 给 出 了 小 安 的 列 斯 弧 全 长 的 代表 性 样品 的 Pb 同位 素数 据 ， 表 
明 它 们 一 般 处 于 MORB 与 沉积 成 分 之 间 。 现 没有 证 据 表 明 这 些 特征 来 自 弧 地 完 中 的 岩 奖 
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污染 。 例 如 ， 格 林 纳 达 熔 岩 中 沉积 物 捕 虏 体 实 际 上 具 非 放射 成 因 的 Pb， 继承 了 西部 较 早 
的 绝 的 位 置 ， 位 于 消减 的 Farallon 板块 之 上 。 相 反 ， 现 今 弧 前 的 大 西 详 底 沉 积 物 具 放 射 成 


因 的 特征 。 


De x 10% 


斐济 ‘ip 


; HR 
汤加 -Kermadec he PbO.1 x 10° 
Nd:04x 10° 





0.5120 0.5124 0.5128 0.5130 0.5136 
NU43Nd)JNG4Nd) 


图 17-40 ”依据 Ph 和 Nd 同位 素 系统 估计 小 安 
的 列 斯 火山 着 中 的 沉积 物 - 软 流 圈 混 合 模式 
(所 Ellam 和 Hawkesworth, 1988) 

AT /4 FRA Pb? ™ Ph 比值 与 
“ARAB PRES AGAR” WE 


White 和 Dupre 发 现在 大 西洋 底 沉 积 物 的 
Pb 同位 素 比 值 中 在 小 安 的 列 斯 消减 种 前 问 南 一 
般 增加 ， 可 能 反映 了 由 Orinoco 河 携带 的 沉积 物 
到 了 弧 南 端的 海底 。 这 种 趋势 与 小 安 的 列 斯 火 
出 兰 的 成 分 相 匹 配 ， 表 明了 在 弧 岩 浆 中 消减 这 
积 物 组 分 的 存在 。 此 模式 得 到 了 该 火山 大 中 Pb 
与 Nd 同位 素数 据 协同 变化 的 文 持 〈 图 17-40)。 
MORB 源 与 平均 的 大 西洋 沉积 物 间 的 二 元 混合 
能 解释 观察 到 的 小 安 的 列 斯 岩浆 的 Pb-Nd 同位 
RAST, WS SORS AB RUE (Ellam 
和 Hawkesworth, 1988), 

稀土 元 素 浓 度数 据 可 为 此 模式 提出 一 个 问 
题 ， 因 为 在 一 些 弧 火山 岩 中 轻 稀 土 定 集 可 能 
大 以 致 不 能 由 MORB 源 与 消减 沉积 物 间 的 简单 
混合 加 以 解释 (Hawkesworth 等 ，1991)。 此 问 
Mite Ce/Yb (等 于 REE 配 分 斜率 ) 对 Sr 同位 


素 比值 图 上 如 图 17-41 所 示 。 来 自 格林 纳 达 、 桑 达 弧 及 南 意大利 的 'Aeolian 弧 LREE E 
的 玄武 岩 和 安山岩 离开 亏损 弧 与 由 “后 太古 代 平均 页 岩 ”(PAAS) AR TRARA E 
合 线 。 然 而 ，White 和 Dupre (1986) RAJTA YEA ILA ZK IRIAN 中 的 钨 人 同位素 证 据 具 结 
论 性 ， 以 致 它 压抑 了 这 些微 量 元 素 问题 。 假 设 以 此 限制 ， 非 芝 陡 的 REE 分 布 型 式 必定 代 
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图 17-41 岛 弧 玄 武 岩 与 安山岩 的 Ce/Yb 比值 对 Sr 同位 素 比 值 图 解 
( 据 Hawkesworth 等 ，1991 ) 
© 正常 弧 火山 岩 ; ALREEBRA; O 岩浆 上 升 过 程 中 受到 污染 的 
Martinique A; PAAS—RAHTOF A az, 是 典型 的 沉积 组 分 
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表 人 熔融 过 程 的 某 些 特征 。 例 如 ， 在 残余 石榴 子 石 相 存 在 时 ， 沉 积 物 的 部 分 熔融 可 增高 熔 体 
中 的 轻 稀 土 丰 度 而 降低 其 重 稀土 。 

KE BA ALTE IAB 成 因 中 对 于 沉积 物 进 入 ，Pb 同位 素 证 据 是 最 关键 的 。 例 如 ， 
Ben Othman 等 (1989) 观察 到 了 弧 前 西 桑 达 弧 与 洋 底 这 积 物 间 理 想 匹 配 的 Pb 同位 素 系 统 
学 (图 17-42)。 因 为 弧 火 山 的 Pb 含量 比 典 型 沉积 物 接近 低 一 个 数量 级 ， 沉 积 物 的 特征 不 
可 能 本 号 由 弧 火 山 岩 的 侵蚀 控制 。 因 此 ， 最 可 能 的 是 应 用 反 相 关 关 系 : MAA 
减 沉 积 物 控制 。 进 一 步 的 证 据 由 McDermott (1993) 提供 ， 他 们 观察 到 沿 北 吕 宋 岛 弧 
( 非 律 宾 ) 的 Pb 同位 素 变 化 与 在 槽 前 南 来 目 中 国 海 沉积 物 岩 心 的 成 分 相关 。 
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图 17-42 ”Pb-Pb 同 位 素 图 解 
( 据 Ben Othman 等 ，1989) 
表明 西 桑 达 弛 (实心 三 角形 ) SIERE CER 六 的 共 线 性 ， 印 度 洋 数据 以 空心 符号 表示 
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图 17-43 Sr 同位 素 比 值 对 Nd/Sr 比值 图 解 
(4% White 和 Dupre, 1986) 
说 明 地 帐 -沉积 物 两 组 分 混合 模式 不 适合 解释 小 安 的 列 斯 熔岩 的 高 Sr 含量 ( 低 Nd/Sr 比值 ) 
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当 我 们 也 考虑 小 安 的 列 斯 火山 岩 中 的 不 相 容 微量 元 素 丰 度 时 ， 弧 岩浆 作用 分 解 为 两 组 
分 模式 。 当 我 们 与 MORB 比较 ， 这 些 弧 火山 岩 具 低 场 强大 离子 亲 石 元 素 (LILE) ( 像 Sr 
一 类 的 ) 相对 于 高 场 强 元 素 (HFSE) (如 稀土 ) 是 富 集 的 (图 17-43)。 然 而 ， 通 过 扩展 此 
模式 包括 弧 岩 浆 成 因 中 三 组 分 的 混合 (White 和 Dupre, 1986; Ellam 和 Hawkesworth, 
1988) 有 可 能 解释 这 些 数据 。 这 涉及 到 IAB 亏损 地 幅 源 被 消减 沉积 物 部 分 熔 体 、LILE 富 
集 的 板 片 来 源流 体 的 污染 。 
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BNE Khia fbk eR Fe 


AGP XK Ue, TER IT EASY 9 LM OK, 1E T m -SARR E A H 
AU, AB Ao A L,Y a ea, ERIA CERN AB R 
部 军 集 过 程 。 同 位 系数 据 对 此 人 研究 代表 了 一 种 有 力 的 工具 ， 因 为 它们 有 测定 地 质 事件 年 龄 
的 能 力 及 作为 混合 过 程 示 踩 剂 的 有 效 性 。 

不 全 的 是 ， 大 陆 火 成 岩 解 释 起 来 更 困难 。 这 是 因为 它们 能 从 三 个 可 能 源 区 获得 官 集 元 
素 与 同位 素 特征 : 地 幅 柱 、 大 陆 宕 石 圈 及 地 元 。30 年 来 地 球 化 学 的 主题 一 直 致 力 于 在 大 
陆 火 山 岩 与 深 成 岩 中 从 彼此 闻 解 出 这 些 组 分 。 已 经 取得 了 很 大 进展 ,但 大 量 的 变量 趋 于 使 
每 一 种 解 成 为 独特 的 实例 ; 或 者 像 Read (1948) 提出 的 存在 着 “花岗岩 和 花岗岩 ”。 这 就 
使 得 对 大 陆 岩 浆 研 究 的 普 适 性 方法 变 得 困难 ， 并 迫使 我 们 当 试 图 解释 下 面 的 原理 时 ， 采 用 
事件 研究 法 。 

地 帼 包 体 提供 了 更 直接 采样 大 陆 岩 石 圈 的 手段 。 它 们 的 结构 提供 了 固态 源 的 证 据 ， 而 
最 常见 类 型 的 橄榄 宕 (二 辉 橄榄 岩 ) 岩石 学 易于 区 别 于 地 元 捕 虏 体 。 因 此 ， 在 这 一 章 中 我 
们 首先 由 地 慢 包 体 研究 岩石 圈 地 慢 ， 然 后 检查 地 充 污 染 过 程 ， 最 后 看 一 些 大 陆 火 成 知 演 化 
与 成 因 研 究 中 的 典型 实例 。 
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大 陆 岩 石 圈 由 其 非 对 流 与 刚性 态 而 区 别 于 下 伏 的 软 流 圈 。 因 此 ， 它 被 Jordan (1975, 
1978) 称 之 为 “构造 圈 "。Jordan 从 地 震 与 热流 证 据 认 为 这 种 构造 圈 在 地 慎 区 下 为 200 一 
300 km 厚 。 从 石榴 子 石 中 金刚 石 包 体 的 证 据 表 明 在 太古 宙 中 具 类 似 的 大 陆 宕 石 圈 厚度 。 

许多 大 陆 区 碱 性 岩浆 、 金 伯 利 岩 和 碳酸 岩 将 橄榄 岩 包 体 带 上 来 。 根 据 它们 的 矿物 化 
学 ， 这 些 必定 是 地 幅 而 不 是 地 壳 的 样品 。Maaloe 和 Aoki (1977) 大 量 分 析 了 的 这 类 包 体 
FRE HT EAE RR. WORE T KR TI A ee FR di A ER 
宕 与 来 自 太古 宙 克 拉 通 的 石榴 子 石 二 辉 橄榄 岩 间 的 成 分 差别 。 两 类 包 体 都 具 MgO 含量 重 
Biv, 10 (ASH) 石榴 子 石 橄榄 宕 具 显 著 低 的 FeO 含量 。 

世界 上 典型 的 地 帐 包 体 岩 套 来 自 南 非 ， 在 那里 它们 是 金刚 石 矿 的 副产品 。 从 此 可 观察 
到 两 个 主要 的 构造 类 型 : 粒状 和 被 前 切 状 。Hart (1983) 提出 前 者 是 岩石 圈 的 取样 ， 而 后 
者 更 常见 于 绕 Kaapvaal 克拉 通 边缘 来 自 于 对 流 软 流 图 。 对 于 粒状 型 ，Hart 将 表现 明显 或 
“形式 上 ”的 交代 作用 (由 含水 或 其 他 外 来 矿物 指示 出 ) 与 正常 石榴 子 石 橄榄 大 进一步 划 
分 出 来 。 后 者 来 自 位 于 北 Lesotho 和 Bultfontein 〈 因 此 称 为 NLB 型 ) 的 Kaapvaal 克拉 通 中 
心 ， 被 认为 是 罕 石 圈 地 慢 的 典型 样品 。 

考虑 到 尖 晶 石和 石榴 子 石 橄榄 崖 不同 FeO 含量 ， 已 经 提出 了 各 种 解释 。 然 而 ， 最 满 
意 的 是 由 Richter (1988) 提出 的 。 他 提出 石榴 子 石榴 榴 涯 是 太古 宙 科 马 提 宕 抽 提 后 的 残 
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余 ， 并 且 与 此 过 程 相 伴 的 高 程度 熔融 引起 FeO SH, HIME He, eK N KAR 
了 残余 相 的 密度 并 容许 它 作 为 大 陆 岩 石 圈 。 该 物质 达到 足够 的 厚度 (>150 km)， 在 其 底 
部 发 生 金 刚 石 结 吊 。 相 反 ， 元 上 古 宙 岩石 圈 仅 仅 通 过 上 地 由 的 传导 冷却 得 到 稳定 (在 较 热 的 
太古 代 地 幅 不 可 能 的 机 制 )。 这 种 上 地 帐 可 以 是 玄武 岩 抽 提 后 的 残留 或 者 炊 体 抽 提 后 根本 
就 不 亏损 ， 因 此 它 具 较 高 的 FeO 和 其 他 富 集 组 分 。 以 此 方式 形成 的 岩石 圈 的 厚度 并 不 足 
够 使 金刚 石 稳定 。 而 它 的 高 密度 使 得 它 易于 在 岩石 圈 的 造山 带 缩短 过 程 中 从 底部 拆 沉 。 

上 面 描 述 的 石榴 子 石 与 尖 蝇 石 橄榄 岩 包 体 间 的 主要 元 素 成 分 差别 与 同位 素 差 别 相 平 
行 。 图 18-1 表示 了 两 组 的 Sr 和 Nd 同位 素数 据 (Hawkesworth 等 ，1990a) ， 它 们 形成 相 
当 明 显 的 两 个 区 域 。 尖 蝇 石 橄榄 岩 数 据 主要 来 自 于 分 离 出 的 单 斜 辉 石 (Cpx)， 但 石榴 子 
石 橄榄 岩 数 据 是 依据 分 离 出 的 矿物 与 全 宕 分 析 的 结合 。 后 者 具 较 低 的 可 靠 性 ， 因 为 它们 易 
于 受到 寄主 岩浆 污染 的 影响 (在 石榴 子 石 橄榄 岩 中 通常 是 金伯利 岩 )。 
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图 18-1 Nd Xt Sr 同位素 图 
( 据 Menzies, 1989) 
说 明 相 对 于 OIB 源 中 识别 出 的 富 集 地 收 组 分 ,来自 不 同 省 的 包 体 成 分 分 布 范围 


Menzies (1989) 解释 地 由 包 体 采用 了 由 Zindler 和 Hart (1986) 提出 的 对 OIB 源 所 依 
据 的 DMM、EMJT 和 EMI 端 员 的 术语 。 他 没有 提出 形成 这 类 岩石 轿 “ 域 ”的 过 程 必须 与 
形成 OIB 端 员 的 相同 ,但 这 样 一 种 术语 的 使 用 可 能 意味 着 有 成 因 上 的 关系 。Zindler 和 
Hart 确实 提出 HIMU 与 EMT 组 分 (构成 LoNd 排列 ) 来 自 再 循环 的 地 幅 岩 石 圈 。 然 而 ， 
对 任何 给 定 的 岩石 圈 段 EM 工 组 分 并 不 必要 含有 直接 的 关系 。 并 且 ， 这 样 的 一 种 模式 对 
OIB 源 的 EM 本 组 分 并 没有 拟 合 好 ， 被 广泛 归结 为 沉积 物 消减 。 

地 帼 交代 作用 

尖 章 石 橄 槛 岩 数 据 在 图 18-2 中 一 般 相 对 于 全 球 是 亏损 的 。 因 此 ， 它 们 较 好 地 代表 着 
上 地 幅 的 正常 样品 。 然 而 ,石榴 子 石榴 榄 岩 ， 尽 管 它们 被 解释 为 科 马 提 宕 抽 提 的 残余 ， 但 
它们 一 般 位 于 相对 于 全 球 的 富 集 象限 。 这 就 要 求 次 生 富 集 过 程 ， 它 不 可 能 是 由 于 包 体 与 金 
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图 18-2 Nd 对 Sr JAR 
(4 Hawkesworth 等 ，1990a) 
WH iia (Sb A) 与 石榴 子 石 橄榄 岩 〈 实 心 圆 ) 大 体 上 明显 不 同 的 成 分 区 





伯 利 岩 液 相 的 反应 ， 因 为 金伯利 知 具 比 包 体 更 亏损 的 同位 素 成 分 。 

HEIR TE ERA TE RAS KA TK PTS AY e 严格 意义 上 ,只 有 后 者 是 
交代 作用 的 实例 (Menzies 和 Hwkesworth，1987)。 但 一 般 情况 下 Hopes 集 或 多 或 少 地 
被 认为 是 地 慢 交 代 作 用 的 同义词 。 一 些 石榴 子 石 橄榄 岩 包 体 表 现 出 富 集 过 程 的 化 学 证 据 ， 
但 没有 该 过 程 的 岩 相 学 证 据 。 这 种 现象 被 Dawson (1984) BRA “UE? 交代 作用 ， 以 区 别 
于 “显著 ”交代 作用 (由 于 交代 结构 或 新 含水 相 的 发 展 ， 在 岩 相 学 士 可 识别 六 后 者 等 同 
于 Hart (1983) 的 “形式 ”交代 作用 。 

由 于 已 经 确立 了 产生 橄榄 岩 包 体 中 所 观察 到 的 同位 素 特 征 的 地 慢 交 代 作 用 的 重要 性 ， 
另 一 个 重要 问题 是 这 个 过 程 发 生 的 时 间 。 

Kramers (1979) 分 析 了 几 个 昌 垩 纪 金 们 利生 内 管 中 金刚 石 中 硫化 物 包 体 〈 并 且 也 有 
来 自 榴 辉 岩 和 橄榄 岩 包 体 中 的 单 斜 辉 石 ) 的 Pb 同位 素 成 分 。 包 体 与 单 斜 辉 石 两 者 的 数据 
都 紧 位 于 2.5 Ga 的 等 时 线 上 (图 18-3) ， 表 明 金 刚 石和 包 体 是 同 成 因 的 ， 并 且 自 太古 宙 以 
来 矿物 学 上 的 不 均一 性 被 保存 下 来 。 特 别 地 ， 人 金刚 石 非常 的 非 放射 成 因 的 成 分 ， 它 产生 超 
过 2 Ga 的 Pb 模式 年 龄 ， 很 难 用 任何 近代 的 交代 事件 加 以 解释 。 相 反 ， 在 “ 富 集 橄榄 石 ” 
PAREA E fie PAY Pb 同位 素 成 分 被 解释 为 是 非常 近期 的 扰动 证 据 。 

Menzies Al Murthy (1980) 分 析 了 来 自 南非 金伯利 知 宕 管 含 云 母 石榴 子 石 二 次 橄榄 涯 
包 体 中 的 透 辉 石 的 Sr 和 Nd 同位 素 成 分 。 在 Sr-Nd 同位 素 图 上 ， ee 
关 关 系 (图 18-4)。Menzies 和 Murthy 将 此 归结 为 地 慢 总 体 上 的 不 均一 性 ， 被 金伯利 宕 
浆 随 机 取样 。 他 们 提出 这 些 特征 由 古代 交代 事件 产生 ， 可 能 与 上 涌 地 幅 柱 有 关 ， eae 
A a Hee) LIL 元 素 富 集 。 

Hawkesworth 等 (1983) 从 Nd 同位 素数 据 估计 由 Menzies 和 Murthy 假定 的 古 富 集 事 
件 可 能 发 生 于 1 一 4 Gañj Am, POITE BEX EIERE A) 的 Rb/Sr 
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图 18-3 ”南非 金伯利 岩 中 包 体 的 Pb-Pb 等 时 线 图 解 
( 据 Kramers, 1979) 
空心 符号 为 金刚 石 中 的 硫化 物 包 体 (下 为 Finsch 矿山 、K 为 金伯利 ); 实心 符号 为 
HRG SEREGE mP PRRD 〈 不 同 符号 代表 不 同 矿山 ) 
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图 18-4 南非 金伯利 岩 中 包 体 的 透 辉 石 Nd 对 Sr 同位 素 比 值 图 解 
(48; Menzies 和 Murthy, 1980) 
相通 对 于 大 洋 玄武 岩 地 幅 排 列 的 金伯利 岩 中 的 包 体 《实心 加 )， 实 心 艾 形 为 梧 槛 岩 全 岩 





比值 太 低 以 致 不 能 “支持 ”它们 所 观察 到 的 3?SrAeSr 成 分 〈 即 在 要 求 的 时 间 内 由 就 地 ”Rb 

的 训 变 产生 所 要 求 的 额外 ”Sr 量 ) ， 如 图 18-5 所 示 。 增 高 的 Sr 同位 素 比 值 了 岂 不 能 由 与 金 但 

利 岩 岩浆 的 污染 产生 ， 因 为 后 者 具 非 放射 成 因 的 ”Sr。 因 此 ，HawKesworth 等 认为 透 辉 石 

必定 在 近代 事件 中 结晶 ， 推 测 是 在 由 古 交 代 事 件 产 生 的 富 集 地 帐 的 次 生 交 代 作 用 期 间 。 
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118-5 MIESE RFEA Rb-Sr 等 时 线 图 
( 据 Hawkes worth , 1983) 
说 明了 相对 于 金伯利 岩 主体 LS) SAMSENGA. BR ADAK CREE) 


Hawkesworth 等 (1983; 1990b) 在 下 bj-Sr EMRK E (图 18-5) 观察 到 OCA TAT 
A) 含 金 云母 和 含 钾 透 闪 石 包 体 的 全 宕 数据 具 线 性 排列 。 他 们 将 这 种 排列 归结 为 大 约 150 
Ma 前 的 交代 事件 ， 可 能 与 Karoo 事件 相关 。 此 年 龄 得 到 了 来 自 Kimberley 的 橄榄 岩 宕 性 
的 全 岩 Pb-Pb 数据 的 支持 ， 它 得 到 200 + 150 Ma 的 年 龄 (Hawkesworth 等 ，1990b)。 不 幸 
的 是 ， 由 于 在 交代 作用 中 全 岩 样 品 的 开放 系统 性 质 ， 交 代 作 用 的 时 间 没 有 比 这 更 精确 的 其 
他 方法 来 加 以 识别 。 类 似 地 ， 矿 物 等 时 线 不 能 确定 交代 作用 的 时 间 ， 因 为 它们 在 与 金 们 利 
岩 就 位 的 相关 热 事件 中 是 开放 的 。 例 如 ,， 来自 Bultfontein 橄榄 岩 的 一 僚 金 云母 得 到 年 龄 为 
84 Ma 的 良好 拟 合 的 Rb-Sr 矿物 等 时 线 (Kramers 等 ，1983) ， 它 接近 由 U-Pb 数据 测定 的 
90Ma 的 定位 年 龄 。 

当 这 些 包 体 的 全 岩 Pb 同位 素数 据 对 Sr 数据 作 图 时 (图 18-6a) ， 它 们 构成 了 一 条 不 能 
由 与 金伯利 岩 寄 主 岩 混合 来 加 以 解释 的 负 相关 性 。 因 此 ，Hawkesworth 等 将 这 些 数据 归结 
为 假定 的 150Ma 事件 中 金 云母 的 交代 作用 。 这 预期 产生 高 Rb/Sr 但 低 U/Pb 的 源 ， 并 被 
认为 是 可 识别 浅 部 地 收 宣 集 过 程 的 特征 地 球 化 学 标志 。Hawkesworth 等 (1990b) 认为 图 
18-6a 中 的 趋势 与 由 一 些 大 陆 溢 流 玄 武 宕 构成 的 区 相 匹 配 (图 18-6b) ， 但 不 像 大 多 数 海洋 
ZRA (BR Walvis 洋 消 外 )。 因 此 ， 这 些 溢 流 玄武 岩 可 能 具 宕 石 圈 源 。 然 而 ， 这 些 趋 势 可 
能 是 由 贫 U 和 Rb 的 下 地 索 岩 浆 污 染 产 生 。 
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图 18-6 Sr Xt Pb 同位素 数据 图 解 
(H5 Hawkes worth 等 ，1990b) 
a 一 南非 金伯利 地 区 攀 槛 石 包 体 全 岩 样 品 ， 符 号 与 图 18-5 相同 ; b 一 大 陆 溢 流 玄武 岩 省 与 大 洋 火 山 振 分 布 区 


OR 


FERMARE Ag Ee SIR PTE, SETA ROLES Be oe EE PE EF 
Eo REE, RAR a TOA, A PRS Be ESE 
Pe MK BR A a AB. SRT, HE SP ee a FP PY) RE 
AE AY P= AE 28 he AE Aa, “A ts Phirlwall FA Jones, 1983; 
Hawkesworth SF, 1984) Heie Albi EAS AE fay 2A He A RE ZH 4) ee “Ti A 
图 ”来 加 以 区 分 。 确 实 ， 地 壳 或 地 幅 对 宕 浆 作用 的 贡献 必须 通过 观察 像 岩浆 混合 或 地 索 同 
化 这 类 过 程 的 产物 。 

哲学 上 ， 人 们 能 用 两 种 方式 检查 污染 过 程 ， 预测 模式 (如 DePaolo，1981a) 或 反 演技 
JX (如 Mantovani 和 Hawkesworth，1990)。 前 者 ， 我 们 设 定 条 件 而 后 检查 结果 。 后 者 ， 
我 们 检验 产物 并 试图 重建 初始 条 件 。 预 测 模式 适合 于 两 组 分 混合 过 程 ， 如 单 批 次 岩浆 与 转 
石 同 化 递 进 污 染 。 此 类 模式 的 一 些 实例 将 在 下 面 检验 。 相 反 ， 火 山 熔 岩 堆 可 能 含有 多 组 分 
混合 。 这 些 过 程 要 利用 预测 模式 检验 是 更 困难 的 ， 因 为 可 能 的 混合 状况 过 多 。 因 此 ， 用 反 
演 法 模拟 这 类 岩 套 更 为 有 效 ， 要 记 住 的 是 预测 模式 是 针对 单一 岩浆 批 次 发 展 起 来 的 。 

一 、 两 组 分 混合 模式 

最 简单 形式 ， 幅 源 宕 浆 被 大 陆地 这 的 污染 可 被 看 作 两 组 分 混合 的 过 程 。 然 而 ， 岩 浆 - 
Misc wt aR AAT 1 的 自由 度 〈 如 组 分 与 混合 组 分 的 比例 )。 因 此 ， 适 当地 评 佑 混 
合 关系 对 此 问题 通常 有 必要 应 用 两 个 或 更 多 的 测量 变量 。 这 些 变量 通常 是 同位 素 比 值 、 元 
系 比 值 和 元 素 丰 度 。 借 助 于 同位 素 地 质 学 ， 符 合 逻辑 的 是 通过 检查 同位 素 示 踪 剂 的 行为 作 
为 相同 元 素 的 元 素 浓度 的 函数 来 开始 。 因 此 ， 我 们 首先 研究 初始 ?SrA6Sr 比值 与 Sr 浓度 
PRA 
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与 具 不 同 同位 素 和 元 素 成 分 的 组 分 混合 在 9 SrA Sr 初始 比值 对 Sr 浓度 图 上 产生 双 曲 
线 (图 18-7 (a) )。 理 想 地 ，S 同位 素 初始 比值 应 对 %Sr 丰 度 作 图 ， 因 为 总 的 饱 浓度 由 ” 
Sr 的 变化 而 稍 变 动 。 对 古老 岩石 尤其 是 这 样 ， 在 那里 为 了 获得 初始 比值 要 作 年 龄 校正 。 
然而 ， 因 Rb 衰变 常数 很 低 ，%Sr ART KSRA A PMSA. Ae, Sr 的 丰 度 可 以 
DEMARI AHERE o 
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图 18-7 Sr 同位 素 比 值 对 Sr 浓度 (a) 与 1/Sr (b) 图 上 两 组 分 混合 示意 图 
( 据 Dickin，1995) 
C 一 地 先端 员 ; Mi a oar 


对 具 共 同 分 母 的 两 个 比值 的 双 变 量 图 必定 产生 线性 混合 线 。 因 此, 图 18-7 (a) KE 
合 双 曲线 通过 初始 SSrA5Sr 对 1/Sr (大约 等 于 1A%Sr) 作 图 可 转换 成 直线 (图 18-7 (b))。 
Briquet 和 Lancelot (1979) 使 用 此 格式 在 一 “选择 性 污染 ”模式 中 检验 污染 与 分 饮 过 程 
(图 18-8)， 它 设想 了 在 初始 基 性 岩浆 与 假定 的 来 自 地 党 的 富 Sr 手提 物 间 两 组 分 的 混合 。 
随 着 混合 过 程 的 进行 ， 当 它 演 化 到 英 安 岩 然后 到 安山岩 成 分 时 ， 斜 长 石 分 饮 可 引起 岩浆 的 
Sr 含量 下 降 (图 18-8a)。 如 果 这 种 污染 和 分 馏 步 伐 继续 重复 ， 然 而 将 产生 图 18-8b 中 所 见 
到 的 效应 。 如 果 步 伐 变 得 非常 小 ， 结 果 是 同时 分 馏 与 污染 (图 18-8c)。 然 而 ，Briquet 和 
Lancelot 的 “选择 性 ”模式 对 岩浆 污染 可 能 并 不 是 最 切实 际 的 ， 因 为 Nd 同位 素 证 据 和 表明 
大 多 数 污 染 是 地 壳 熔 体 (如 Thirwall 和 Jones，1983)。 
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图 18-8 ”在 Sr 同位 素 比值 对 1/Sr 图 上 岩浆 选择 性 Sr 污染 与 分 馏 的 示意 模式 
( 据 Briquet 和 Lancelot, 1979) 
s 一 分 馏 后 的 污染 ; b 一 顺序 污染 与 分 馏 事 件 ; c 一 污染 与 分 馏 同 时 发 生 ， 最 后 只 发 生 分 饮 
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地 老 燃 融和 同化 是 一 种 内 热 过 程 。 如 果 岩 浆 位 于 或 低 于 液 相 线 它 仅 能 获得 热 由 自身 经 
历 分 离 结 品 来 驱动 燃 融 。 因 此 ， 我 们 可 预期 这 两 个 过 程 耦合 成 DePaolo 所 称 的 “同化 分 离 
Zhan (AFC) 机 制 。 在 此 模式 中 ， 混 合 轨 迹 上 的 分 馅 效应 将 取决 于 同化 与 分 馅 结晶 的 相 
对 重要 性 ， 也 取决 于 此 时 的 晶 - 液 间 分 配 系数 (CD). K 18-9 表示 了 在 固定 同化 与 结 瘟 
(M) 比值 ， 同 化 (M,) 相对 于 原始 岩浆 (Mam 增 大 分 数 对 于 不 同 D*Y 计 算出 的 混合 
线 。( 相 对 于 同化 较 小 量 的 分 饮 将 引起 与 简单 混合 线 的 较 小 偏离 ; 较 大 量 的 分 馏 将 引起 更 
大 的 偏离 。) 当 斜 长 石 加 入 结晶 组 合 中 ， 这 将 在 DOME EASE ROR ZINE, EBM AAA 
元 素 (D"<<1) 变 为 结晶 相 物质 中 的 相 容 元 素 (DY>1)。 这 可 引起 岩浆 在 它 的 演化 过 
程 中 沿 粗 庶 曲线 变化 。 
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图 18-9 ”在 Sr 同位 素 比 值 对 Sr 浓度 图 上 宕 浆 化 学 上 
不 同 量 的 同化 与 分 馏 结 蝇 效 应 
( 据 DePaolo，1981a) 





Sr 对 Nd 同位 素 图 是 评 佑 地壳 污染 模式 的 有 力 工具 。DePaolo 和 Wasserburg (1979a) 
证 明 在 此 图 上 简单 的 两 组 分 混合 产生 其 轨迹 取决 于 两 端 员 中 相对 SrANd 浓度 比值 的 双 曲 
线 (图 18-10)。 特 别 两 端 员 Sr/Nd 比值 相同 时 ,混合 线 为 直线 。 当 地 帐 来 源 组 分 具 较 高 
的 Sr/Nd 比值 ，Nd 成 分 比 Sr 更 易于 被 污染 有 影响， 产生 向 上 的 凸 曲线 。 当 帐 组 分 比 地 壳 端 
员 更 基 性 这 就 是 正常 的 情形 (其 Sr 含量 在 它 以 前 历史 中 由 和 斜 长 石 的 分 馏 而 降低 )。 然 而 ， 
由 非常 富 斜 长 石 的 地 壳 污 染 产 生 上 四 曲线 (图 18-10)。 

二 、 岩 浆 套 的 反 演 模拟 

上 述 模 拟 考虑 的 是 在 同化 和 /或 分 饱 过 程 中 单一 岩浆 批 次 的 演化 。 然 而 ， 一 套 分 析 的 
熔岩 可 能 代表 着 污染 前 达到 不 同 分 异 程度 的 岩浆 批 次 〈 并 因此 具 不 同 的 微量 元 素 含量 )。 
正 像 不 同 的 双 变 量 图 可 用 于 模拟 单一 岩浆 的 渐进 污染 ， 相 同 变 量 的 图 也 可 用 于 检验 岩浆 套 
的 演化 。 苏 格 兰 西北 的 第 三 纪 火 山崖 省 有 两 个 理由 代表 了 检验 某 些 这 类 过 程 的 恨 好 天 然 
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图 18-10 在 Nd 对 Sr 同位 素 比值 图 上 两 组 分 混合 示意 图 
( 据 DePaolo 和 Wasserbury, 1979a) 
Lhe 表示 ，M 和 CC 分 别 代表 地 幅 与 地 完 端 员 ，X, 在 岩浆 产物 中 地 充 组 分 的 分 数 ; 
K 为 幅 源 相对 于 地 这 端 员 的 Sr/Nd 比值 ， 正 常情 况 下 天 应 在 2 一 10 之 间 





“实验 室 ”。 第 一 ， 由 于 岩浆 的 贫 挥 发 分 性 质 , ORK -地 充 反 应 相当 强烈 。 这 阻止 它 们 迅速 
穿 过 地 壳 。 第 二 ， 地 幅 与 地 过 端 员 间 的 同位 素 对 比 得 到 了 很 好 的 发 展 ， 因 为 老 的 宕 石 圈 地 
则 由 较 早 的 岩 桨 作用 在 第 三 纪 火 山 宪 中心 RE ARE ie 。 

Sr 同位 素 比值 和 Sr 浓度 的 协 变 实 例 是 由 苏格兰 西北 来 自 斯 凯 小 咏 的 第 三 纪 基 性 到 中 
性 熔岩 提供 “〈 称 为 斯 凯 主 熔岩 序列 )。Moorbath 和 Thompson (1980) 发 现在 这 套 岩 石 中 
Sr 同位 素 比值 与 浓度 间 的 弱 负 相关 关系 ， 形 成 一 种 双 曲 线 趋 势 〈 图 18-11)。 然 而 ， 在 假 
定 的 幅 源 原 岩 和 估计 的 地 壳 组 分 间 任 何 单一 的 混合 线 具 垂直 于 所 观察 到 的 趋势 的 斜率 。 在 
图 18-11 中 ， 这 样 的 轨迹 如 一 套 小 的 低 钾 雪 武 罕 所 示 。 

为 了 解释 主要 数据 ，Moorbath 和 Thompson #214 Æ bttp RAE T 25 ani Fe A 
生 了 具 不 同 Sr 含量 的 一 系列 岩浆 。 这 些 限 于 与 放射 成 因 地 壳 Sr 的 类 似 程度 的 污染 ， 因 此 
具 高 Sr 含量 的 那些 比 低 锡 含 量 的 受到 较 少 的 影响 ; 总 体 上 产生 双 曲 线 的 样式 。 数 据 的 离 
散 可 能 是 由 不 同 岩 浆 批 次 中 稍 不 同 程度 的 污染 所 致 。 

Thirwall 和 Jones (1983) 对 相同 的 斯 凯 岛 熔岩 套 作 了 Nd 同位 素 测定 。 数 据 表 示 在 
Nd 同位 素 比值 对 1/ 含 量 图 上 (图 18-12)。 大 多 数据 玄武 宕 构成 一 条 线性 排列 〈 等 同 于 在 
INdA44Nd 对 Nd 含量 图 上 的 双 曲 线 )。 然 而 ， 这 种 线性 排列 并 不 具有 二 组 分 混合 所 预期 
的 轨迹 (图 18-12 中 陡 的 箭头 方向 )。 取 而 代 之 的 是 ， 它 被 归结 为 与 不 同 Nd 含量 岩浆 系列 
的 污染 ， 此 污染 中 ， 最 “原始 ”的 岩浆 具有 最 低 的 Nd 含量 ， 表 现 出 受到 最 大 的 污染 影 
响 。 相 反 ， 几 个 玄武 岩 与 富 硅 中 性 熔岩 一 起 表现 为 ACF 过 程 的 影响 ， 当 污染 持续 进行 时 ， 
Nd 含量 迅速 增加 。 

Thirwall 和 Jones 通过 使 用 Nd 同位 泰 比值 对 主要 元 素 分 异 指数 (FeO/ (FeO + 
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图 18-11 苏格兰 西北 斯 凯 岛 第 三 纪 熔 岩 的 Sr 同位 素 初始 比值 对 Sr 浓度 图 解 
( 据 Moorbath 和 Thompson, 1980) 
HOLS EM): © ZES, A ERRA, BAMA S-BKMM; 
其 他 熔岩 : O EWR HFEA, © 低 钾 玄武 岩 


MgO)) 图 证 实 这 种 解释 。 他 们 证 明 斯 凯 岛 熔岩 的 FM” 比 值 必定 是 在 地 壳 底 部 由 分 馅 
作用 产生 ， 因 为 它们 在 大 多 数 岩 石 中 太 高 ， 不 能 与 地 慢 橄 榄 石 达 到 平衡 。 遵 循 着 eng 
F/M 的 强 相关 性 必定 是 随后 过 程 的 结果 , 即 地 过 中 的 污染 。 最 原始 的 玄武 岩 , (最 低 F/M) 
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图 18-12 Pelee PEt Nd 同位 素 比 值 


(以 ex 表示) 对 Nd 含量 倒数 图 解 
(#5 Thirlwall 和 Jones, 1983) 
编写 熔岩 显示 了 同化 分 离 结晶 《AFC) 的 证 据 
(符号 同 图 18-11) 
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党 到 最 严重 的 后 染 ; 与 它们 低 的 敏 含量 相 
一 致 ， 铀 含量 使 它们 对 污染 更 敏感 。 再 一 
次 ， 该 图 的 线性 排列 中 并 不 对 应 于 二 组 分 
混合 线 。 地 充 污 染 具 低 的 Fe 和 Mg 浓度 ， 
因此 它们 并 不 影响 所 污染 岩浆 的 FAM 比 
值 。 因 此 ， 产生 了 图 18-13 中 的 倾斜 混合 
箭头 。 熔 兰 成 分 与 这 些 箭头 间 以 倾斜 角 排 
列 的 形成 可 归结 为 影响 一 套 相关 分 异 的 规 
则 污 可 预测 的 污染 机 制 。 

等 时 线 图 是 涉及 同位 素 比 值 和 微量 元 
素 比 值 的 双 变 量 图 的 一 种 特例 ， 并 且 因 此 
可 用 于 研究 地 元 污染 过 程 。 对 于 老 的 兰 
套 ， 初 始 同位 素 比 值 投 于 假 等 时 线 图 上 。 
因为 两 轴 的 分 母 是 相同 的 ， 两 组 分 的 混合 
必定 处 于 端 员 间 的 直线 上 。 然 而 ， 岩 浆 岩 
套 可 能 再 产生 并 不 落 到 混合 端 员 间 的 数据 
排列 。 来 目 斯 凯 岛 的 第 三 纪 熔 岩 对 此 问题 
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图 18-13 ”苏格兰 西北 斯 凯 岛 第 三 纪 熔 岩 的 初始 Nd 同位 素 比 值 对 F/M 比值 图 解 
( 据 Thirlwall 和 Jones, 1983) 
符号 与 图 18-11 中 的 相同 


也 提供 了 好 的 实例 。 
Thirwall 和 Jones (1983) 在 斯 凯 岛 玄武 着 中 发 现 了 seNa 对 -SmZANd 比值 间 的 线性 排列 


(图 18-14)。 他 们 将 此 排列 解释 为 具有 恒定 Sm/Nd HO BRR RSP CROWN Ka 
质 ) Lewisian 片 麻 岩 的 部 分 熔融 熔 体 间 的 混合 线 。 此 混合 线 在 Lewisian 等 时 线 上 的 投影 ， 


0.513 


0.512 


[MO NdVNCO “Nd)]eo 


0.511 





0 0.1 0.2 0.3 
N(47Sm)/N(44Nd) 


图 18-14 “苏格兰 西北 斯 凯 岛 第 三 纪 熔 岩 的 Sm-Nd 假 等 时 线 图 
( 据 Dickin 等 ，1984) 
符号 与 图 18-11 中 的 相同 
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进而 指示 其 engl (在 60 Ma 前 ) 大 约 为 -15。 然 而 ，Dickin 等 (1984) 认为 此 玄武 岩 的 
排列 并 不 是 单一 的 混合 线 ， 而 是 由 一 系列 包含 具 不 同 Smd 比值 的 慢 源 岩浆 倾斜 角度 混 
合 线 产 生 。 这 些 轨迹 指出 地 壳 端 员 的 en 为 大 约 - 40， 对 应 于 Lewisian 花岗岩 质 (酸性 ) 
HIRE XAT h Ce 同位 素 证 据 来 解决 ， 但 它 起 着 在 考虑 污染 模式 的 所 有 点 上 重申 
单一 混合 线 与 岩浆 演化 趋势 之 间 区 分 的 重要 性 。 

其 他 微量 元 素 比值 可 能 也 有 助 于 解释 同位 素数 据 。 例 如 ，K/Zr 比值 (图 18-1$)， 它 
对 比 高 度 不 相 容 元 素 与 较 小 程度 的 不 相 容 元 素 ， 能 用 于 地 幅 与 地 壳 源 之 间 的 区 分 。 该 变量 
与 同位 素 比 值 间 的 相关 性 指示 着 污染 过 程 ， 而 并 不 与 K/Zr 相关 的 同位 素 比 值 的 变化 可 能 
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图 18-15 engXt K/Zr 比值 图 
( 据 Dickin，1995) 
a 一 斯 凯 岛 熔岩 的 数据 ， 符 号 与 图 18-11 相同 ; b 一 一 族 混合 双 曲 线 的 假定 模式 ， 
其 中 的 数字 表示 地 壳 污 染 的 分 数 (% ) 
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指示 着 不 均一 地 由 起 源 。Thirwall 和 Jones (1983) 对 图 18-15a PRY Sel a A BACHE AY XX 
曲线 排列 解释 为 混合 线 。 然 而 ，Huppert 和 Sparks (1985) 证 明 双 曲线 排列 可 能 来 源 于 一 
族 分 离 的 双 曲 线 混合 线 (E 18-15b)。 他 们 将 这 种 污染 过 程 归结 为 在 它 实 际 上 升 通过 地 壳 
过 程 中 由 紊乱 流动 岩浆 对 围 岩 的 热 侵 蚀 。 然 而 ， 此 类 围 岩 同化 的 更 可 能 地 点 可 能 是 地 壳 中 
的 席 状 杂 岩 ， 在 那里 更 长 的 岩浆 渍 留 时 间 使 污染 具 更 多 的 机 会 。 

由 于 被 污染 熔岩 套 Sr 和 Nd 同位 素 成 分 可 能 是 
Sr 和 Nd 浓度 的 复合 函数 ， 它 取决 于 该 岩 套 的 分 异 
历史 ， 当 解释 一 岩 套 的 Nd 对 Sr 同位 素 图 时 要 记 住 
这 些 因 素 。 在 斯 山 咏 数据 中 (图 18-16)， 大 多 数 样 
品 构 成 具 负 和 斜率 的 排列 ， 暗 示 着 混合 过 程 中 Sr 和 
Nd 耦合 的 行为 。 因 为 已 经 表明 两 者 的 分 离 过 程 由 岩 
浆 的 微量 元 素 含量 控制 ， 它 遵循 着 在 污染 前 斯 凯 怠 
岩浆 中 Sr 和 Nd 两 者 都 是 不 相 容 元 素 ( 即 ， 演 化 的 ©, pe 
岩浆 更 富 集 Sr 和 Nd)。 因 此 ， 在 这 些 岩 浆 的 分 异 中 e901 
基本 没有 和 斜 长 石 分 馏 ， 与 在 上 地 由 深度 上 此 过 程 和 o o 
ARI — (40, Thompson, 1982). 

EWR WEF, Pb 同位 素 是 一 有 力 
的 工具 ， 因 为 三 个 不 同 的 放射 成 因 同 位 素 是 由 具 大 
范围 半衰期 的 母体 产生 ,其 中 两 个 是 同一 元 素 。 通 PLEA Hes 
BEd FR 72° Pb?” Ph 和 2 Pb Ph ELIA, AMA 
可 能 测定 地 壳 污 染 的 重要 性 ， 而 且 也 能 测定 出 地 充 
组 分 的 年 龄 。 另 一 方面 ， 通 过 联合 使 用 PbA Pb 
APPA” Ph 比值 ， 有 可 能 定位 地 这 污染 物 的 深度 ，” 图 18.16 斯 凯 岛 熔岩 的 Nd 对 Sr 
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因为 地 壳 对 应 于 高 级 变质 作用 发 展 成 这 些 同 位 素 的 同位 素 比 值 图 解 
层 状 特性 。 这 两 种 可 能 性 由 斯 凯 岛 第 三 纪 涯 奖 作 用 F Thirtwall A Jones, 1983) 
得 到 说 明 说 明了 两 变量 间 陡 倾 的 负 相 关 趋 势 ， 


Moorbath 和 Welke (1969) 发 现 斯 凯 岛 的 酸性 


和 基 性 火成岩 两 者 都 位 于 206PbA04Pb X Ph“ Pb 图 上 的 强 线性 排列 上 ， 其 斜率 大 约 为 
3 Ga 的 年 龄 。 他 们 将 此 线性 排列 解释 为 放射 成 因 幅 源 Pb 与 非常 非 放 射 成 因 太 上 古 宙 
(Lewisian) 地 过 Pb 之 间 的 混合 线 。Dickin (1981) 用 更 先进 的 技术 重复 了 此 研究 ， 并且 
发 现 斜 率 年 龄 为 2920+70 Ma (图 18-17a) 的 混合 线 , 与 Lewisian 杂 岩 的 Sm-Nd 年 龄 相同 。 
SPb Ph HIERO Ph Ph 比值 作 图 (图 18-17b), 有 可 能 解 出 斯 山 咏 第 三 纪 火 成 宕 
中 的 三 组 分 。 熔 岩 被 解释 为 在 麻 粒 岩 相 下 地 过 中 遭 受 了 强烈 污染 的 慢 源 岩浆 ,而 花 册 硬是 
在 较 浅 的 角 闪 岩 相 地 壳 中 在 斯 凯 岛 下 面 经 历 了 进一步 的 分 异 与 污染 的 类 似 原 始 岩 次 。 

在 此 模式 中 ,地壳 端 员 根 据 来 自 苏 格 兰 西 北 的 平均 片 麻 岩 成 分 ， 得 到 了 来 目 斯 顷 岛 的 
一 个 第 三 纪 火 成 岩 从 地 壳 捕 虏 体 带 上 来 的 证 据 的 支持 。 在 2.7 Ga 老 的 Scourian ORLA TE 
变质 作用 中 下 地 壳 相 对 于 Pb 是 亏损 U 和 Th 的 ， 而 现今 上 地 壳 是 原来 的 太古 宙 中 地 壳 
(亏损 U 但 不 亏损 Th 的 ) 岩石 。 相 对 于 Pb 富 集 U 和 Th 的 原始 上 地 元 大 部 分 已 由 侵蚀 作 
用 去 除 。 
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图 18-17 苏格兰 西北 斯 凯 岛 第 三 纪 火 成 岩 的 初始 Pb 同位 素 比 值 图 解 
( 据 Thompson, -1982 ) 
表明 了 其 成 因 中 三 组 分 混合 的 证 据 ， 星 号 为 地 壳 端 员 、 实 心 方块 为 熔 宕 套 、 空 心 方块 为 
花岗岩 、 十 字 为 低 钾 拉 斑 玄武 岩 、 大 西 详 中 肴 近似 于 Hebridean Hh ie tH 


第 三 节 ”上 典型 大 陆 岩 奖 成 因 


一 、 金 伯 利 岩 、 碳 酸 岩 和 煌 斑 岩 
金伯利 岩 、 碳 酸 岩 和 煌 斑 岩 岩浆 是 成 因 上 可 能 相关 的 、 不 相 容 元 素 高 度 富 集 的 岩浆 。 


元 素 证 据 表 明 它 们 都 是 在 深部 地 岩 中 非常 低 程度 部 分 熔 融 的 产物 ,在 其 形成 中 CO 起 者 
重要 的 作用 (如 Wendlandt 和 Mysen，1980)。 这 些 岩 浆 挥 发 分 窗 集 的 性 质 引 起 其 迅速 上 
升 通过 地 壳 。 与 它们 高 的 不 相 容 元 素 含量 相 耦 合 ， 使 得 这 些 岩 浆 非 常 能 抵抗 地 充 污 染 的 同 
位 素 改 造 。 

南非 的 金伯利 告 根据 它们 的 基质 矿物 被 分 成 两 种 岩石 类 型 : 玄武 质 和 云母 质 ( 金 云 
母 (Dawson，1967)。 这 两 组 ， 分别 指 的 是 由 Smith 所 称 的 类 型 和 类 型 了， 具 不 同 的 
Sr 和 Nd 同位素 成 分 。 玄 武 质 (组 工 ) 金伯利 岩 具 正好 位 于 相对 于 全 球 的 亏损 象限 中 的 同 
位 素 成 分 ， 而 云母 型 (AL) 金伯利 岩 正好 位 于 定 集 象限 内 《图 18-18)。 

西 澳大利亚 的 金伯利 岩 从 金 云 母 金伯利 岩 到 焊 斑 宕 ，McCulloch 等 (1983) 发 现 云母 
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金伯利 岩 的 成 分 范围 甚至 可 延 到 图 18-18 的 富 集 象限 。 根 据 岩 浆 产 生 过 程 中 REE 没有 出 
现 分 馏 的 假定 ，McCulloch 等 计算 了 这 些 岩 石 源 区 的 Tb 模式 年 龄 。 这 些 模式 年 龄 为 0.9 
一 1.3 Ga。 然 而 ， 他 们 认识 到 这 些 宕 浆 可 能 比 源 区 上 其 更 高 的 轻 REE 富 集 成 分 的 分 馏 ， 使 
这 些 最 小 年 龄 可 能 大 大 低估 富 集 事件 的 年 龄 。 


: 玄武 质 金 伯 利 岩 
过 


云母 金伯利 岩 
a 





0.705 0.710 0.715 0.720 
NO?Sr)y/N(CESr) 


图 18-18 南非 (空心 方块 ) 与 西 澳大利亚 《实心 方块 ) 的 
玄武 质 与 云母 质 金伯利 岩 的 Nd 对 Sr 同位 素 比值 图 解 
( 据 DePaolo, 1988) 

该 图 一 并 表示 出 澳大利亚 的 煌 斑 岩 “(实心 圆 ) 





碳酸 岩 强 的 抗 地 过 污染 能 力 使 它们 成 为 研究 陆 下 上 地 帐 成 分 的 理想 对 象 。Bell 和 
Blenkinsop (1987) 对 来 自 加 拿 大 安大略 和 页 北 克 的 碳酸 岩 的 Sr 和 Nd 同位 素 分 析 ， 开 创 
了 此 方面 的 应 用 (它们 的 年 龄 从 110 一 2700 Ma). Sr 同位 素 比 值 沿 着 亏损 地 幅 演 化 线 排 
列 ，Bell 和 Blenkinsop 将 它们 归结 为 苏 必 利 尔 省 的 陆 下 宕 石 峰 。 然 而 ， 相同 样品 的 Nd 同 
位 素数 据 更 加 离散 。 由 不 同 大 陆 来 的 大 量 Nd 同位 素数 据 所 构成 的 一 部 分 ， 分 散 于 亏损 地 
由 与 至 少 是 全 球 相同 的 官 集 库 之 间 (图 18-19)。 

Nelson 等 (1988) 认为 世界 范围 内 这 些 离散 数据 的 出 现 缓解 了 大 陆 岩 石 圈 中 的 起 源 ， 
取而代之 是 有 利于 类 似 于 洋 岛 玄武 岩 的 地 幅 柱 起 源 。 然 而 ， 这 样 的 模式 不 能 解释 澳大利亚 
煌 斑 岩 数据 的 极端 特征 (图 18-18)。 相 反 ，Nixon (1981) 最 初 提 出 的 金伯利 宕 成 因 的 
混合 模式 可 统一 金伯利 岩 、 碳 酸 岩 和 类 斑 岩 的 岩石 成 因 模式 。 此 模式 中 ,非常 低 程 度 部 分 
熔融 熔 体 产生 于 相当 “ 富 集 的 ” 软 流 圈 源 中 (组 I 特征 ); 它们 随后 在 LIL E RHEE 
的 大 陆 岩 石 圈 (组 了 特征) 中 被 不 同 程度 污染 。 如 果 采 用 此 混合 模式 ， 碳 酸 岩 成 分 不 能 用 
于 精确 模拟 源 区 库 的 成 分 。 

二 、 碱 性 玄武 岩 

研究 碱 性 玄武 岩 源 的 一 个 有 趣 地 点 是 西非 喀麦隆 带 。 该 火山 链 ， 主 要 由 碱 性 玄武 石 ， 
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118-19 ”ew 随时 间 变 化 图 解 
(4E Nelson 等 ，1988 ) 
说 明 碳 酸 岩 起 源 于 不 同 亏损 程度 (或 混合 ) 的 地 幅 源 ，DM 为 溢 流 玄武 岩 中 所 见 的 亏损 地 由 





次 要 的 是 拉 斑 玄武 宕 ， 从 Pagalu 的 大 西洋 岛 (尼日尔 三 角 洲 700km 西南 ) 延伸 到 Biu 高 
J (800 km 内 陆 )。 尽 管 此 火山 链 一 半 位 于 大 洋 地 壳 、 一 半 位 于 十 老 地壳 上 ， 但 微量 元 素 
含量 和 Sr 同位 系 比 值 在 该 带 的 两 段 是 一 致 的 (Fitton 和 Dunlop，1985)。 如 果 海 洋 和 大 陆 
宕 石 圈 预期 有 具有 不 同 的 特征 ，Fitton Al Dunlop A Ai 3 i 2 hi TFTA Gla ZZ Be 

We Ae Re iy io IS BE TT TA Pe ER PPE, TA eae RAR” MA 
Fen AE EY) E A AEA SR, Fitton 和 Dunlop 认为 在 其 65 Ma 的 历史 上 
因为 没有 火山 作用 区 域 迁移 的 证 据 OS SEP ial), HES a ARS 
的 。 因 此 ， 他 们 提出 ,喀麦隆 带 的 岩浆 源 必定 是 对 流 的 上 地 幅 而 不 是 深部 地 幅 柱 。 这 一 结 
果 看 起 来 支持 不 平衡 熔融 模式 而 不 是 地 由 不 均一 的 地 幅 柱 模式 。 

Halliday (1988) 对 喀麦隆 带 完成 了 更 详细 的 同位 素 研 究 ， 包 括 Pb 和 Nd 同位 系 测 
定 (图 18-20)。 几 个 样品 表现 出 大 陆 基底 污染 的 证 据 。 除 这 些 外 ， 这 些 数据 的 显著 特征 
是 来 自 大 陆 - 海 洋 边界 的 基 性 熔岩 所 显示 的 非常 放射 成 因 的 Pb 同位 素 成 分 。 这 些 成 分 接近 
圣 赫 勤 热点 的 数据 ， 但 两 边 的 火山 岩 (大 洋 和 大 陆 段 内 的 ) 是 较 少 放射 成 因 的 。 

Halliday (1988) 将 这 些 特征 归结 为 喀麦隆 带 下 部 由 来 自 圣 赫 勒 拿 地 慢 柱 物质 对 上 
HONEA AHIRE 120Ma 前 ， 在 南大 西洋 的 初始 打开 过 程 中 起 主要 的 促进 作用 。 它 
可 能 是 裂 谷 的 实际 地 点 ， 随 后 成 为 大 陆 边 缘 。 随 着 时 间 的 变化 ， 非 洲 板 块 癌 离开 圣 赫 勒 合 
HOMBRE AST ai oh, (AAPA HRB Ey “ER” DEA BRS a OP ee HEN 
BUS SE IG WK RAR ED PK SAE A RE A EER, OK aE 
步 向 火山 中 心 可 观察 到 其 成 分 影响 。 | 

Halliday 等 (1990) 由 于 得 到 了 新 的 Pb 同位素 数据 ， 修 改 了 此 模式 。 这 些 揭示 了 大 
陆 边缘 放射 成 因 %PbA0Pb 特征 并 不 伴随 着 代表 与 圣 赫 勒 拿 地 帼 柱 直 接 混合 的 足够 高 的 
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图 18-20 ”喀麦隆 带 火 山 岩 的 Nd 对 Pb 同位 素 图 解 
( 据 Halliday 等 ，1988 ) 


实心 符号 为 大 陆 熔 岩 ， 空 心 符 号 为 大 洋 炊 行 ， 半 充填 符 叶 为 大 陆 边 缘 熔 兰 ; 


A、I、P 分 别 为 大 西洋 、 印 度 洋 、 太 平 详 的 MORB 


/PbAYPb 比值 。 而 是 观察 到 的 笃 Pb 和 Pb 与 U/Pb 比值 间 的 正 相关 关系 (图 18-21), 
Halliday 等 将 其 解释 为 200 Ma 老 的 喷发 等 时 线 。 然 而 如 上 面 的 图 18-20 Bras, 7°°Pb7*Pb 
与 Nd 同位 素 比 值 相 关 ，Nd 同位 素 比 值 在 仅仅 200 Ma 期 间 不 能 产生 大 的 变化 。 因 此 ，Pb 
同位 素 比 值 的 排列 可 能 是 混合 线 。 放 射 成 因 端 员 必 定 代 表 了 在 大 陆 裂 谷 作 用 时 有 具 高 U/Pb 


NC2°Pb)/NC%Pb) 
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图 18-21 MgO E REN 4% 年 轻 的 喀麦隆 带 熔岩 的 U-Pb 等 时 线 图 


( 据 Halliday 等 ，1990 ) 


得 到 大 约 为 200Ma 的 视 年 龄 ; 半 充 填 符 号 指 的 是 来 自 大 陆 边 缘 的 单个 火山 岩 ， 其 他 符号 


指 的 是 大 陆 (空心 圆 ) 与 海洋 段 (实心 方块 ) 
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比值 Cy) 岩浆 产生 的 高 所 Pb/ 和 Pb 特征 的 年 轻 岩 石 圈 。 该 组 分 与 局 部 软 流 轿 上 地 慢 之 间 
的 混合 能 解释 同位 素 混 合 过 程 。 

由 此 可 得 到 两 个 重要 的 结论 : 首先 ， 大 陆 裂 谷 事件 能 由 有 具 外 来 成 分 的 年 轻 石 石 轿 取代 
2 Abie All; 第 二 ， 在 岩浆 过 程 中 UU k Pb 更 不 相 容 ， 因 此 不 能 用 从 地 则 中 Pb 的 优 
先 提取 来 解释 铅 悖 论 。 

=, MHARA 

美国 西北 有 一 代表 性 的 洪流 玄武 贿 省 ， 作 为 实例 ， 可 说 明了 它们 成 岩 模 式 的 复杂 性 。 
哥伦比亚 河 艾 武 宕 的 早期 Nd 同位 素数 据 
i maa 相对 于 亏损 MORB HEHE YR (ew = 10), 
Ae 在 接近 ena = 0 Aba, PA DePaolo 
A 和 Wasserburg (1976a) fe Hix 26 AXN 
AZT (原始 型 ) 源 。 此 模式 得 到 了 De- 
Paolo (1983) 根据 对 哥伦比亚 河 玄武 兰 
测定 的 初始 exu 值 的 体积 加 权 下 方 图 (图 
18-22) 的 文 持 。 他 认为 ， 在 稍 正 的 eng 
值 处 的 明显 集中 ， 且 截然 在 sNa=0 处 的 切 
断 是 体积 上 最 大 的 Grand Ronde ZAK AER 
粒 陨 石 起 源 的 证 据 ，Imnaha 和 Picture 屿 
合 芯 武 岩 合并 成 亏损 地 赐 源 。 然 而， 图 
1822 Pena = 0 WEE Wee DePaolo 和 


体积 加 权 样 品 数 





Wasserburg (1976a, 1979b) 的 数据 加 入 
图 18-22 ”哥伦比亚 河 玄武 岩 ex 直方 图 到 Carisor SF (1981) 数据 中 的 产物 ， 很 
( 据 DePaolo 修改 ，1983) 大 程度 上 是 一 种 取样 效应 。 
根据 喷 出 体积 加 权 ， 双 斜 线 数据 来 自 DePaolo 和 来 自 美国 西北 的 几 个 玄武 岩 套 的 Sr 
E 和 Nd 同位 素数 据 看 起 来 代表 着 相当 不 同 


的 情形 。 样 品 显示 了 非常 强烈 的 几乎 连续 的 曲线 趋势 ， 在 定 集 象限 稍 散 开 (图 18-23 )。 
这 些 数 据 表 明了 在 这 些 熔 岩 的 成 因 中 存在 相当 简单 的 地 元 污染 的 混合 过 程 (Carlson 等 ， 
1981)。 然 而 ， 过 去 几 年 已 经 表明 放射 性 成 因 同 位 素 本 身 可 能 无 法 区 分 官 集 地 幅 与 元 源 。 
可 能 要 求助 于 不 相 容 元 素 比 值 与 稳定 同位 素数 据 来 区 分 。 

Carlson 和 Hart (1988) 认为 强 不 相 容 元 素 对 高 强 场 元 素 的 比 伸 (如 K,0/P,05;) 能 用 
YE (尤其 是 ) 地 壳 污 染 的 一 指标 。 该 指标 对 Sr 同位 素 比 值 作 图 于 图 18-24。 哥 伦比 亚 河 玄 
武 岩 群 (CRBG) 的 Picture 峡 和 Grand Ronde 的 一 些 玄 武 岩 ， 与 来 日 俄 勒 闪 高 原 的 Steens 
山 玄 武 岩 一 起 具有 相当 高 的 K2OAP2Os 比值 ， 尽 管 其 具 低 到 中 等 的 Sr 同位 系 比值 。Carl- 
son 和 Hart 将 此 型 式 归 结 为 来 自 “C1” 地 幅 源 岩浆 被 不 同年 龄 地 索 单 元 的 污染 。CI1 源 被 
定 为 典型 的 软 流 圈 上 地 慢 ， 其 熔融 可 能 是 由 Cascades 弧 后 的 地 由 对 流 引起 的 。 与 上 述 熔 岩 
HEH, BORILE CRBG 流 、 来 自 俄 勒 闪 高 原 的 高 饭 橄 榄 拉 斑 玄武 宕 (HAOT) Ale vel 
(Snake River) 橄榄 拉 斑 玄武 岩 (SROT) 具 高 达 0.708 AT SrA Sr 比值 ， 但 具 低 的 K20/ 
P-O; 比值 。Carlson 和 Hart 将 这 些 特征 归结 为 岩石 圈 地 蛋 源 〈(“C3 )。 

18O 对 Sr 同位 素 比 值 图 解 支持 此 模式 (图 18-25). EAB AT 1) a i A se TX 
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图 18-23 美国 西北 去 武 岩 的 Nd 对 Sr 同位 素 组 成 图 解 
( 据 Carlson 和 Hart, 1988) 
WE Grand Ronde, * Imnaha, @ 画 峡 ，[] Wanapum,  Steens Hi, 
A 鞍 形 山 ， 交 HAOT, © SROT, Cl 至 C3 是 文中 所 讨论 的 可 能 来 源 ; 
主 图 中 的 数据 确定 其 中 小 图 的 阴影 区 





0.703 0.704 0.705 0.706 0.707 0.708 
NES YNE‘STr) 


图 18-24 ”美国 西北 玄武 岩 的 K2O/P2O; 对 Sr 同位 素 比 值 图 解 
(#% Carlson 和 Hart, 1988) 
说 明了 在 Cl ASRA Sr [MR EA = Pts ey KR A 
符号 与 图 18-23 相同 








武 质 岩浆 的 污染 。 相 比 ， 近 水 平方 向 应 是 与 老 的 富 ` Sr 地 幅 的 混合 产生 或 者 可 能 是 贫 Sr 
地 帐 源 与 消减 沉积 物 的 近代 污染 。Taylor (1980) 对 花岗岩 详细 研究 了 和 氧 - 银 同 位 素 图 上 源 
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0.704 0.706 0.708 0.710 0.712 
N(87SrYN(8&6ST) 


图 18-25 ”美国 西北 玄武 贿 的 6 O 对 sx 同位素 比 值 图 解 
(HE Carlson 和 Hart, 1988) 
混合 模式 表示 与 具 一 定 Sr 和 OO 同位素 组 成 物质 污染 的 效应 : 陡 倾 混合 线 表明 是 岩浆 的 污染 ; 较 缓 的 
混合 线 表明 是 MORB 型 源 与 消减 的 说 积 物 的 污染 ; 其 中 以 10% 的 间隔 标示 出 ， 符 号 与 图 18-23 相同 





与 岩浆 污染 的 区 别 。 

Pb 同位 素数 据 对 此 引 大 更 多 的 复杂 性 。8% SrA Sr (EF 0.708 的 玄武岩 在 Sr 或 Nd 同 
WER EXT Pb“ Ph 图 上 表现 出 三 角形 分 布 (图 18-26). ÆR E; Grand Ronde 的 许 
多 熔岩 趋 于 具 放 射 成 因 Pb 的 端 员 (C2)， 从 其 他 证 据 有 别 于 Cl 和 C3 HIRD o Carlson 
和 Hart 认为 C2 源 可 能 起 源 于 被 消减 沉积 物 污 染 的 OOL 翅 损 邮 要 。- 换 句 话说, 该 地 慢 源 是 
当 美 国 西部 大 陆 边缘 作为 汇 罕 板块 边缘 时 所 留 下 的 痕迹 。 此 组 分 并 不 是 典型 的 洲 流 辫 武 
岩 ， 但 它 的 出 现 说 明了 以 几 个 自由 度 使 用 多 地 球 化 学 指标 来 解释 成 宕 过 程 的 必要 性 。 

四 、 前 寒 武 纪 花 岗 贿 类 

大 陆地 壳 最 基本 的 问题 之 一 是 任 一 给 定 的 硅 铝 质 基 底 块 体 是 来 自 地 帼 的 年 轻 分 离 物 或 
者 是 古老 克拉 通 地 壳 物 质 的 重 熔 程 度 。 最 初 根 据 具 高 Rb/Sr 比值 的 地 充 库 比 低 Rb/Sr 比 
值 的 地 帐 在 地 质 时 间 尺 度 上 演化 成 更 高 的 SrAeSr 比值 ， 对 此 问题 应 用 Sr 同位 素数 据 。 
一 深 成 岩 地 壳 初 始 Sr 同位 素 成 分 的 计算 应 指示 它 究 竞 是 否 具 地 出 或 地 元 来 源 。 亏 损 地 由 
中 的 Sr 演化 线 由 从 “玄武 质 无 球 粒 陨石 的 最 佳 初始 值 ”(BABI) (0.69899+5) 到 现代 洋 
ae Ke Re 0.702 ~0.704 W ER SrA Sr 成 分 画 线 性 的 增长 线 构成 。 特 定 的 地 沉 省 可 与 
此 演化 线 比 较 来 评估 它们 的 岩石 成 因 。 

对 地 壳 基 底 源 区 Sr 同位 素 演 化 图 应 用 的 一 个 经 典 实 例 是 由 Moorbath 和 Pankhurst 
(1976) 提供 的 对 西 格 陵 兰 太古 宙 和 元 古 宙 片 麻 宕 研究 。 在 图 18-27 中 来 目 四 个 地 点 的 3.7 
Ga 的 Amitsog HRA OR AB TH AM 2.8~2.9 Ga 的 Nuk 片 麻 岩 、 南 格陵兰 两 个 地 点 
1.8 Ga 的 Ketilidian 片 麻 岩 及 2.52 Ga 的 Qorqut 花岗岩 画 出 了 平均 增长 线 。 这 些 地 体 的 初 
始 比 值 在 图 18-27 上 与 BABI 和 MORB 间 画 出 的 假设 线性 上 地 幅 增 长 线 进行 了 对 比 。 

Moorbath 和 Pankhurst 认为 Nuk (和 Ketilidian) Fika pfen EZH (CU Amitsoq) 
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KRAER, HX Amitsoq 样品 的 增长 线 
要 陡 得 多 不 能 产生 初始 比值 仅 为 0.702 一 
0.703 的 产物 。 他 们 得 出 结论 是 ，Nuk FRE 
的 火成岩 原 岩 代表 着 年 轻 钙 碱 质 地 过 对 西 格 院 
兰 太古 宙 基 底 的 大 规模 加 入 。 上 地 由 演化 线 之 
上 计算 出 的 稍 高 初始 比值 归结 为 地 这 Sr 同位 
素 演化 期 ， 持 续 大 约 100 一 200 Ma， 处 于 火 成 
岩 原 岩 从 地 幅 分 离 与 它们 所 属 的 麻 粒 宕 相 变 质 
作用 之 间 。 相 反 ，Moorbath 和 Pankhurst 认识 
到 Qorqut 花岗岩 较 好 地 代表 来 目 古 老 地 元 重 
熔 起 源 的 深 成 各 ， 因 为 它 0.709 + 0.007 的 初 
台 比 值 正 好 位 于 那 时 的 Amitsog FER AY 
误差 范围 内 。 

Nuk 片 麻 岩 的 Pb 同位 素 分 析 揭 示 出 比 单 
独 用 Sr 同位 素 更 为 复杂 的 情形 ， 表 明了 侵 位 
到 Amitsog 地 过 区 的 Nuk 岩浆 明显 遭受 了 古老 
地 过 Pb 的 污染 se 由 于 缺少 明显 的 地 党 Sr 污 
Ye, Pb 的 选择 性 污染 被 用 来 解释 这 些 现 办 
(Taylor 等 ，1980)。 在 此 情况 下 ,Nd 同位 素 
分 析 的 应 用 对 检验 Nuk Ar oR AS) a za BK HE 
供 了 理想 的 工具 。 
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图 18-26 ”美国 西北 玄武 岩 的 同位 素 组 成 
(#5 Carlson 和 Hart, 1988) 
a 一 Nd 对 Pb 同位 素 图 解 ，b 一 Sr 对 Pb 同位 素 图 解 ; 
可 识别 出 三 个 明显 不 同 的 地 幅 源 (C1l 到 C3)， 
符号 与 图 18-23 相同 


Taylor (1984) 对 Nd 同位 素 成 分 分 析 了 有 了 bb 污染 和 无 Pb 读 湛 的 两 类 片 肪 涯 (图 


N(®7Sr)/ NCSSSr) 





2 
t/Ga 


图 18-27 Sr 同位素 随时 间 演 化 图 
( 据 Moorbath 和 Taylor, 1981) 


说 明了 相对 亏损 地 幅 ， 四 个 地 却 宕 套 的 发 展 : 


A—Amitsog WRA; B—Nuk FRA; 


C—Ketilidian HRA; Q- 一 Qorgut ER) A 
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18-28)。 数 据 表 明 在 eng Rb (预期 在 


= 


3 Amitsoq 片 麻 岩 中 富 集 的 不 相 容 元 素 ) 
Z 03 间 存 在 良好 的 相关 关系 。Taylor 等 将 
a jC HOE SE AEI Nuk 岩浆 被 下 地 
= 0 


o 壳 中 Amitsog Fr JPR er BR op KA MA AR 5 
染 。 然而，emg 并 不 与 Pb 同位 素 污染 
的 程度 (以 污染 于 Pb/ 总 人 Pb 指数 ) 
存在 良好 的 关系 。 这 表明 ， 由 于 地 壳 
脱水 产生 的 富 Pb 流体 的 额外 选择 性 Pb 
污染 。 
Nuk 岩浆 大 量 的 Pb 和 Nd 污染 为 
什么 没有 伴随 可 观察 到 的 Sr 同位 素 扰 





oL + 1 | 动 的 矛盾 ， 必 定 是 由 Amitsog Fray 
Endl) 层 状 性 质 造 成 的 。Tayler 等 认为 ， 起 

图 18-28 Nuk WRAY seNd 的 变化 ee 
露头 分 析 的 Rb/Sr 比值 低 ， 大 概 是 因 


( 据 Taylor 等 ，1984 ) ne o 
a 一 由 Amitsog 的 Pb 污染 同位 素 分 数 ; 为 在 三 粒 宕 相 变 质 作 用 过 程 中 Rb 从 下 


RTR 地 壳 的 带 出 。 因 此 在 地 质 时 间 内 没有 

发 展 成 高 Sr 同位 素 比 值 。 以 此 证 据 和 

其 他 研究 可 得 出 Sr 同位素 数据 常常 不 能 易于 区 分 地 由 与 下 地 学 源 区 的 结论 s 在 这 种 情况 

F, Nd 同位 素 是 特别 有 力 的 成 岩 研 究 工 具 ， 因 为 在 地 过 从 地 幅 提 取 过 程 中 Sm/Nd 发 生 
分 离 ， 但 壳 内 过 程 不 发 生 分 离 。 

五 、 显 生 宙 岩 基 

Hurley (1965) 研究 了 内 华 达 山脉 岩 基 的 锡 同 位 素 并 得 出 组 成 该 岩 基 的 大 多 数 侵 
AREK 0.703 + 0.001 MEAS’ SrA Sr 比值 的 结论 。 他 们 认识 到 该 值 位 于 预期 的 上 地 
i (0.703~0.705) 和 前 寒 武 纪 地 充值 (0.71~0.73) 中 间 。 然 而 ， 他 们 不 能 依据 Sr 同 
位 素 证 据 决 定 究竟 内 华 达 山脉 岩 基 代表 着 幅 源 岩浆 随后 被 地 过 污染 还 是 地 槽 沉积 物 与 火山 
岩 的 简单 部 分 熔融 。 

DePaolo (1981b) 作 了 将 Sr 和 Nd 同位 素 相 结合 研究 内 华 达 与 半 怠 山脉 厨 基 以 期 进 一 
步 解决 这 些 岩 体 的 成 因 。 在 ss 对 sNa 图 上 数据 形成 双 曲 线 排列 (图 18-29), Mago Kia 
区 到 近 前 寒 武 纪 片 岩 的 成 分 。 后 者 被 认为 是 使 十 生 代 一 中 生 代 地 梭 沉 积 物 成 侵 位 岩 基 的 源 
区 代表 。DePaolo 认识 到 半岛 山脉 西部 的 样品 与 Sr-Nd 地 帐 排 列 紧 相 吻 合 ， 它 们 可 能 因此 
是 没有 地 过 污染 的 不 均一 地 帼 的 产物 。 然 而 ， 内 华 达 数据 ， 岛 弧 区 内 岩浆 的 地 元 污染 看 起 
来 是 极 有 可 能 的 。 

此 解释 得 到 了 银 和 和 氧 同 位 素 ( 它 一 起 构成 了 花岗岩 成 岩 研 究 的 男 一 个 有 力 的 工具 ) 数 
据 对 比 的 支持 (Taylor 和 Silver, 1978; DePaolo，1981b)。 内 华 达 山脉 和 半 品 山脉 的 花 届 
BASE ss 对 86 8O 图 上 形成 双 曲 线 排列 (图 18-30)， 位 于 幅 源 与 古生代 沉积 物 端 员 之 间 。 
双 曲 线 的 形状 是 由 两 端 员 中 的 相对 急 / 氧 含量 决定 的 ， 并 与 高 6 POR Mischa 
性 岩浆 的 简单 混合 是 一 致 的 。 
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图 18-29 engXt ss 图 解 
( 据 DePaolo, 1981b) 
a 一 半岛 山脉 ; br 一 内 华 达 花 册 和 兰 类 (实心 圆 ); 地壳 库 成 分 及 海水 蚀 变 效应 也 表示 出 


三 个 可 选择 的 模式 都 可 以 排除 ， 因 为 它 160 
们 将 引起 图 18-30 中 垂直 方向 变化 ， 即 Sr 
同位 素 增 加 而 不 伴随 着 6 SO 的 明显 变化 。 E E 
这 些 模式 是 : OA 18-30 中 沿 地 帐 排 列 的 Sr e 
(和 Nd) FAR SEMI; 包 被 消减 沉 _ 
RTS eA SPR, FARE EE SR, HE 80 sere sre 
(ES NORA ARE CED FB BOE 点 \ oS 
或 海水 污染 ， 而 地 则 和 基 性 岩浆 的 氧 含 量 是 。 ,。 ! 
AAA. Haz, HBA ee RIK 
Sr/O 比值 ， 它 将 产生 图 18-30 中 的 陡 倾 的 
混合 双 曲 线 ; @ 与 假定 的 具 低 6 SO WATS 
武 纪 下 地 这 的 污染 。 

图 18-29 或 18-30 都 不 能 区 分 半 怠 山脉 ol : L 7 J 
4 Sik AY) BS TE AKI A EH 5180 
槽 基底 年 轻 基 性 火成岩 的 重 熔 。 然 而 ， 半 岛 
山脉 的 San Marcos 辉 长 岩 因 为 其 基 性 的 主 , 

要 元 素 成 分 ， 必 定 是 直接 的 地 幅 熔 体 。 另 外 A ee 
的 慢 源 熔 体 必定 在 深部 也 能 引起 地 过 熔融 。 E tee 
因此 ， 最 简单 的 ， 但 不 是 惟一 的 模式 是 这 些 

相同 熔 体 对 岩 基 的 其 他 部 分 贡献 分 馏 的 内 桨 。 

作为 显 生 宙 地 壳 演 化 重要 产物 ， 加 利 福 尼 亚 岩 基 相 当 于 澳大利亚 东南 Lachlan #8 4 AF 
中 的 Berridale 与 Kosciusko 看 基 。Chappell 和 White (1974) 根据 化 学 与 矿物 学 判 据 将 澳 
大 利 亚 的 花岗岩 分 为 两 种 主要 类 型 。 具 低 Ca 含量 趋 于 铝 过 饱和 特征 (ALO;/ [NaO + 
K2O+CaOj >1.05) 的 “S 型 ” 花 半 岩 被 认为 是 沉积 岩 部 分 熔融 的 产物 ; 具 高 Ca 含量 、 
ALO;/ [NaO + KO+ CaO] <1.05 的 “I 型 ”花岗岩 被 认为 是 年 轻 火 成 的 地 壳 岩 石 部 分 
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图 18-30 半岛 山脉 (实心 圆 ) 与 内 华 达 





熔融 的 产物 。 

McCulloch 和 Chappell (1982) 通过 分 析 来 自 Berridale 和 Kosciusko 郑 基 的 一 套 样 品 的 
Sr 和 Nd 同位 素 成 分 验证 了 此 模式 。 这 些 数 据 在 eny 对 es 图 (图 18-31) 上 构成 两 个 重合 
区 形成 了 右 下 象限 中 的 双 曲 线 排 列 。MecCulloch 和 Chappell 解释 这 些 数据 以 支持 Chappell 


8 





Esr 


图 18-31 澳大利亚 东南 I 型 (实心 圆 ) ASH (十字) Ekas 
地 壳 桶 房 体 (空心 胺 形 ) 的 ena es$ 图 
( 据 McCulloch 和 Chappell，1982) 
最 佳 拟 合 混合 线 表示 是 在 假定 的 地 壳 与 地 慢 来 源 端 员 间 的 混合 





[MG SYNE Sr) 





3 
w({Rb)/w(Sr) 


图 18-32 ”澳大利亚 东南 花岗岩 的 Rb-Sr 假 等 时 线 图 
( 据 Gray, 1984) 
实心 圆 表示 可 能 的 “混合 请 "; 十 字号 为 辉 长 贿 ; 空心 圆 被 认为 是 污染 后 分 馏 了 和 斜 长 石 的 花岗岩 
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和 White (1974) 的 模式 。 然 而 ，Gray (1984, 1990) KETAR REAK 
沉积 地 壳 组 分 的 混合 作用 污染 。 可 能 的 端 员 由 具 似 地 幅 特 征 的 年 轻 基 性 宕 和 具有 大 约 
1400 MaNd 模式 年 龄 的 奥 陶 纪 复 理 石 为 代表 。 该 排列 的 左 端 投影 到 eng = +6 的 似 亏 损 地 
则 端 员 。 在 岩 基 附近 发 现 的 “稀少 辉 长 岩 ” 的 存在 证 明 这 类 岩浆 在 该 地 壳 中 是 存在 的 ; 在 
地 表 的 稀少 性 可 归结 为 上 升 基 性 岩浆 通过 长 英 质地 元 的 “密度 问题 ”。 地 元 端 员 很 好 地 由 
Cooma 花 岗 闪 长 岩 作 为 代表 ， 它 表示 了 是 奥 陶 纪 复 理 石 就 地 重 熔 的 有 力 结构 证 据 。 

Gray 用 主 元 素 变化 图 及 在 Rb-Sr 等 时 线 图 (图 18-32) 上 检查 Sr 同位 素 成 分 来 支持 他 
的 模式 。 由 来 自 两 个 辉 长 贿 和 主要 “S 型 ”与 “I 型 ” 岩 基 的 几 个 深 成 岩 体 的 平均 初始 
87SrAeSr 和 Rb/Sr 比值 作 图 。 大 多 数 数 据 形成 Gray 认为 代表 低 Rb/Sr KR ARE a 
质 端 员 (Sr Sr 大约 为 0.703 一 0.704) 与 稍 不 均一 的 地 壳 端 员 (以 完 源 的 Cooma FER 
闪 长 岩 为 代表 ) 间 混 合 的 锥 形 排列 。 该 排列 右边 的 成 分 归结 为 混合 后 的 斜 长 石 分离 ， 它 导 
致 水 平移 位 。 
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第 十 九 革 Wile] hea HER AS 


FF A HER ACE AYE BOTTA EW RT TE BS EEE FAR BD OR 
ASD 介质 与 条 件 提供 依据 与 线索 。 这 些 问 题 的 解决 或 部 分 解决 是 探讨 矿床 成 因 与 时 空 分 
布 规律 的 关键 所 在 。 另 外 ， 同 位 素 地 球 化 学 手段 也 是 矿床 勘探 与 评价 的 辅助 方法 ， 在 某 些 
金属 矿床 领域 显示 了 前 景 ， 但 目前 还 处 于 探索 或 小 规模 实验 阶段 ( 涂 光 炽 ，1997)。 本 章 
者 重 介 绍 一 些 典 型 矿床 的 成 矿 时 代 的 主要 研究 方法 、 成 矿物 质 来 源 、 成 矿 介 质 与 条 件 的 同 
位 系 地 球 化 学 研究 手段 。 


第 一 节 成 矿 时 代 


在 右 石 地 球 化 学 的 人 研究 中 ， 年 龄 的 测定 对 象 主要 是 矿物 或 全 岩 。 对 热 液 矿床 年 龄 的 确 
定 ， 除 了 对 同 源 、 同 时 、 封 闭 体系 的 一 套 人 矿物 或 矿石 组 合 利 用 第 一 篇 所 介绍 的 常用 Rb- 
Sr、Sm-Nd、Ar-Ar (8% K-Ar); U-Pb 等 同位 素 系统 进行 年 龄 确定 外 ， 还 可 以 对 同期 形成 
的 热 液 包 囊 体 进 行 定 年 。 另 外 ， 很 多 硫化 物 矿床 中 含有 辉 钼 矿 ， 其 中 有 较 高 含量 的 铁 ， 只 
要 矿床 形成 后 经 历 过 足够 长 的 时 间 积 累 到 可 测定 出 的 狐 ， 就 可 用 Re Os 法 测定 硫化 物 矿 床 


的 形成 年 龄 。 
一 、 热 液 矿 床 流体 包 诸 体 年 代 学 
研究 表明 热 液 矿床 中 石英 中 所 含 的 -Rb< Sr Ate Sr Be WR AE PRE ACA BE AA h, 






因此 ， 石 英 是 百 接 测 定 热 液 金属 矿床 年 龄 的 适宜 矿物 (陈好 寿 ，1994)。 目 前 ， 应 用 于 热 
HERD AINEET I 在 华南 热 液 
钨 锡 矿 床 含 矿 石英 脉 中 石英 的 Rb 含量 为 2.05 一 12.828 ug/g, Sr 含量 为 0.063 一 0.337 
ug/g, Rb/Sr 比值 为 6.08 一 133.9; 胶东 金 矿 中 黄 铁 矿 的 Sm 含量 为 0.27 一 0.70 pg/g, 
Nd @ HW 2.50~8.53 pg/g, Sm/Nd 比值 为 0.05 一 0.21， 石 英 的 Sm 含量 为 0.20 一 4.33 
g/g Nd 含量 为 1.54 一 200 ug/g, Sm/Nd 比值 为 0.0045 一 0.52， 方 解 石 的 Sm 含量 为 
1.8~15.1 ug/g, Nd 含量 为 12.1 一 49.5 ug/g, Sm/Nd 比值 为 0.14 一 0.58; 胶东 蚀 变 岩 
型 焦 家 金 矿床 石英 中 的 Rb 含量 为 0.08 一 3.51 ug/g, Sr 含量 为 2.034 一 6.465 pg/g, Rb/ 
Sr EEX 0.04~0.77. REETH Rb, Sr. Sm, Nd 含量 较 低 上 且 变 化 大 ， 但 达到 了 质谱 
计 测 定 的 精度 旦 具有 较 宽 的 Rb/Sr、Sm/Nd 比值 ， 为 构筑 等 时 线 提 供 了 有 利 条 件 〈 陈 好 
Æ, 1994), 
流体 包 庄 体 年 代 学 研究 样品 的 采集 之 前 ， 首 先 必 须 对 研究 工作 区 的 地 质 、 构 造 、 岩 浆 
活动 、 变 质 作 用 及 伴随 的 成 矿 作 用 做 尽 可 能 全 面 的 了 解 ， 将 流体 包 豪 体 的 研究 与 特定 的 地 
质 事 件 联系 起 来 。 在 仔细 观察 矿区 内 岩 体 、 脉 体 和 矿 体 之 间 的 穿插 、 切 割 关 系 、 围 岩 蚀 变 
和 构造 特征 后 ， 对 不 同 成 矿 期 、 矿 物 阶段 及 同一 成 矿 其 和 矿 化 阶段 的 不 同 空间 分 布 的 矿石 
WO 样品 采集 要 注意 在 不 同 成 矿 期 、 不 同 成 矿 阶 段 ， 同 一 成 矿 期 和 成 矿 阶 段 
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的 不 同 空 间 分 布 合理 来 集 矿石 、 单 矿物 和 不 同 蚀 变 市 及 与 成 矿 作 用 有 关 的 围 宕 杆 品 ; 样品 
要 有 代表 性 ， 特 别 是 在 矿 体 与 围 兰 不 同 带 的 接触 、 突 变 部 位 要 加 密 取 样 ; 所 取 兰 石 与 单 矿 
物 必须 新 鲜 ， 避 开 风 化 和 后 期 地 质 作 用 扰动 的 影响 。 纯 净 的 石英 单 矿 物 是 进行 流体 包 衷 体 
测 年 的 理想 对 象 。 当 采用 Rb-Sr 或 Sm-Nd 等 时 线 法 时 ?7 可 按 不 同 成 矿 阶 段 或 同一 成 矿 阶 
段 不 同 空间 分 布 采集 10 一 15 个 样品 ， 在 采集 年 代 学 研究 样品 的 同时 ， 必 须 在 同一 采样 点 
采集 有 代表 性 的 流体 包 囊 体温 压 研 究 的 地 球 化 学 配套 样品 。 一 般 要 求 等 时 线 上 每 个 样 剖 有 
3 一 5 g 的 纯净 石英 矿物 ; 块 状 硫化 物 矿 石 每 样品 重 200 一 300 g, ERA, REAR A REF 
采集 300~ 600 g 可 将 所 需 的 单 矿 物 挑选 出 来 。 矿 物 样 品 一 般 王 

















单 矿物 纯度 在 99.9% 以上。 分 选 出 的 单 矿物 首先 要 进行 清洗 ， 对 于 不 溶 于 酸 的 石英 ， 可 
用 酸 清洗 ， 其 方法 是 将 单 矿 物 置 于 石英 或 聚 四 氟 乙 烯 杯 中 ， 用 1:1 的 盐酸 ， 在 低温 电热 板 
EAR 60 分 钟 以 除去 铁 质 或 白云 五、 方解石 组 分 ， 然 后 将 酸 移 去 ， 加 和 人 高 纯 水 冲洗 数 次 
至 近 中 性 ; 而 后 用 1:1 的 硝酸 ， 在 低温 电热 板 上 同样 煮沸 50 ~ 60 分 钟 以 除去 黄 铁人 矿 等 杂 
质 矿 物 ， 移 去 酸 后 用 高 纯 水 反复 多 次 冲洗 至 近 中 性 。 酸 清洗 过 的 样品 中 加 入 适量 的 高 纯 水 
浸泡 数 小 时 ， FER BIA Oar MR 5 分 钟 后 ， ae a oe 
lita a = ee FB i j = : 





RES ae 1994), 
ay TPA TOBE ARMY, MIETERRANO 
iain) W ikti a a CARET E "KARAR. PALL. 
更 人 昌 度 并 用 超声 涉 洗 法 将 其 除去 。 其 方法 是 ， 将 
Merger. Nem SRE EF FEA, ) RTI ik EUR AE BS (ABA) a 
ee AFT, GREE 30 分 钟 ， 便 样品 中 次 生 包 右 体 完全 爆裂 。 而 后 将 温度 降 至 室 
温 ， 注 入 适当 的 纯 水 于 样品 中 。 在 选 定 的 功率 条 件 下 超声 清洗 52 分 钟 ， 移 去 洗涤 液 并 测 
Eee 
可 清洗 干净 。 

JAE FL EA FT PE EA RE ES RE TTR. PRERE OR AK RAR 
Wy ee ARAN SAR, EF a TT SB RH OR AE A PS, 
造成 损失 。 热 爆裂 法 与 超声 波 振荡 相 结合 可 有 效 解决 矿物 颗粒 因 极 细 产 生 的 吸附 问题 。 对 
于 石英 ， 爆 裂 温度 可 设 定 在 600C ， 人 恒温 70 分 钟 。 一 般 温 度 设 定 的 原则 是 高 出 石英 一 B 
石英 相 变 温度 100 +200 的 区 间 内 为 宜 。 而 后 进行 超声 波 提 取 - 离心 分 离 获得 流体 包 囊 
体 。 为 了 获得 最 好 的 提取 效果 ， 必 须 选 择 超声 波 清 洗 需 的 最 佳 条 件 。 试 验 表 明 ，CFS-1A 
型 超声 波 清洗 器 ， 选 择 超声 功率 为 0.3 W, 恒定 超 声 70 分 钟 可 达到 最 佳 效 果 (陈好 寿 ， 
1994), 

AGAn POF RRL TER a ARM F, RPA 7 个 矿 化 阶段 : L.W 
FARKE I. 辉 钼 矿石 英 小 脉 阶段 ; M. 辉 铀 矿 - 绿 柱石 - 黑 钨 矿石 英 大 朋 阶 段 ; 到 
锂 白 云母 - 锡 石 - 黑 钨 矿石 英 大 脉 阶段 ; V . RASH BABA AKT; V. 硫化 
物 -石英 小 脉 矿物 阶段 ; 而. 梳 状 石英 - 莹 石 -方解石 脉 阶段 。 该 矿床 深部 隐伏 燕山 
期 花岗岩 的 K-Ar 年 龄 为 155.7Ma( 张 理 刚 ,1997)。 对 不 同 矿 化 阶段 与 空间 分 布 上 具有 
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表 19-1 RUST TART MRARKARREA ARAN Rb-Sr 分 析 结 果 


样 号 采样 位 置 w(Rb)/(pg'g 1) wlSr)/(vg'g l) 87Rby85Sr 87Sr/&Sr 
82 漂 -7 亚 成 矿 阶 段 496 HEt 12.83 0.253 151.765 1.021326 +95 
82 漂 -10 W[ 成 矿 阶 段 496 HEt 34.44 0.279 3S0 .029 1.488510 +5 
82 漂 -11 WRD Bree 496 FE 2.205 0.337 17.4557 0.775172+5 
82 漂 -21 V 成 矿 阶段 496 中 段 2.973 0.115 76.2322 0.911420 +19 
82 深 -21 V 成 矿 阶 段 448 FE 2.257 0.148 44.5576 0.840807 + 15 
82 漂 -22 V 成 矿 阶段 448 FE 8.444 0.063 421 .898 1.645756 + 99 
82 漂 -26 V 成 矿 阶段 388 中 段 2.550 0.059 128.636 1.012447 + 38 


( 据 陈 好 寿 ，1994) 


代表 性 的 石器 ,包括 了 除 证 以 外 的 6 个 成 矿 阶 段 共 7 点 样品 ， 结 果 如 表 19-1 所 示 。 

据 表 19-1 的 有 天 数据 ， 由 Isoplot (Ludwig, 2001) Wa Rb-Sr 等 时 线 ， 拟 合计 算 表 
明 模 式 1 不 能 拟 合 ， 而 采用 模式 3 拟 合 ， 也 就 是 说 数据 点 相对 于 拟 合 直 线 存 在 离散 。 这 种 
离散 是 由 指定 的 误差 与 初始 比值 存在 一 定 的 变化 造成 的 。 如 图 19-1 所 示 ， 该 等 时 线 的 
MSWD 达 207， 为 误差 线 。 因 为 这 些 包 于 体 采 上 自 不 同 成 矿 阶段 与 空间 上 不 同 的 地 段 ， 很 难 
保证 这 些 包 体 都 具 相 同 的 均一 来 源 ; 同时 ， 这 些 热 液 成 矿 作 用 随 着 向 晚 阶段 演化 ， 大 气 降 
水 参与 的 程度 逐渐 增高 。 因 此 ， 所 得 到 的 初始 刍 间 位 素 组 成 可 能 仅 代表 着 岩浆 来 源流 体 与 
大 和 气 降 水 组 分 在 某 种 程度 上 混合 的 平均 值 。 等 时 线 给 出 的 年 龄 与 深部 隐伏 燕山 期 花岗岩 的 
K-Ar 年 龄 在 误差 范围 内 是 一 致 的 ， 基 本 说 明了 成 宕 成 矿 作 用 的 同时 性 。 








年 龄 =150.7 填 9.2Ma 
初始 ?Sr/S6Sr-=0.735 十 0.029 


MSWD=207 


NO7SrVNCO%Sr) 





“0 100 200 300 400 500 
NG TRBYVN(E5Sr) 


图 19-1 ESD FKP Rit A EBAY Rb-Sr 等 时 线 图 解 
( 据 陈好 寿 (1994) 的 数据 成 图 ) 





石英 等 矿物 中 的 流体 包 于 体 往往 也 含有 一 定量 的 钾 ， 通 过 分 选 出 含有 成 因 单 一 包 右 体 
的 同期 石 要 在 反 启 卉 中 了 昭 射 后 和 空中 将 石英 压 雄 将 流体 释放 出 来 后 进行 Ar 人 A 
年 也 是 近年 来 开发 出 来 的 热 液 矿床 流体 包 囊 体 年 代 学 研究 的 另 一 新 方法 。 迄 今 为 止 ， 流 体 
BEAK Ar? Ar 定年 的 对 象 都 集中 在 石英 CRA), RRA: OF See 


384 


在 于 各 种 矿床 中 ， 易 于 挑选 单 矿物 ; @ 石 英 是 透明 矿物 ， 便 于 进行 包 囊 体 的 镜 下 观察 和 测 
温 研 究 ; OFS Fe 质 等 极 微 ， 经 中 于 活化 后 辐射 剂量 低 、 不 会 对 实验 操作 人 员 造 成 辐 
射 损 伤 ， 实 验 后 的 残 洒 也 易于 处 理 。 实 际 上 ， 锡 石 等 矿物 也 是 理想 的 测定 对 象 。 从 理论 上 
BE, Ar? Ar 法 也 能 测定 硫化 物 中 流体 包 豪 体 的 年 龄 ， 但 硫化 物 中 子 活 化 后 ， 样 品 往往 
是 高 放射 性 的 ， 难 于 进行 实验 操作 ， 实 验 后 的 粉 未 也 难以 处 理 。 富 Ca 矿物 WRAL A 
解 石 ) 却 因 Ca 在 中 子 活化 过 程 中 产生 高 比例 的 干扰 Ar 同性 素 ， 影 响 测定 年 龄 的 准确 性 。 
所 以 ， 硫 化 物 和 碳酸 盐 不 宜 进行 ”Ar”Ar 定年 。 

Wt AS BE ARE th? Ar- Ar 定年 处 理 一 般 程 序 是 : 破碎 箭 选 ， 一 般 选 用 粒 级 为 0.3 一 
1.0 mm 部 分 ， 在 双 目 镜 下 手 选 ， 保 证 样品 的 纯度 。 矿 物 中 除 原生 包 囊 体 Mew) 
外 ， 通 常 还 存在 沿 裂 际 分布 的 次 生 包 于 体 、 样 品 颗粒 表面 和 微 询 孙 中 也 常 吸附 有 一 些 杂 
质 ， 因 而 需要 进行 预 处 理 。 预 处 理 的 主要 方法 有 : Q@ 次 生 包 右 体 的 爆裂 温度 一 般 部 比 原生 
包 庄 体 低 ， 先 确定 原生 、 次 生 包 豆 体 的 爆裂 温度 ， 用 加 热 至 稍 高 于 次 生 包 于 体 爆 裂 温度 的 
办 法 将 次 生 包 庄 体 爆破 去 除 ; 多 利用 氨 氢 酸 的 溶 蚀 作用 ， 加 入 10% 左 右 的 稀 HF 酸 对 样品 
进行 溶 蚀 ， 这 种 方法 可 明显 降低 杂质 气体 ; @ 如 果 样 品 中 含有 碳酸 盐 矿 物 ， 可 以 用 HNO; 
Ao, KHER HC, AA HC 的 摩尔 质量 与 *Ar 非常 接近 ， 影 响 年 龄 的 准确 性 。 这 些 方 
法 联合 使 用 可 取得 更 好 的 效果 ， 酸 蚀 过 程 最 好 能 在 超声 波 清洗 项 中 进行 。 

在 样品 处 理 全 过 程 中 应 绝对 避免 其 他 矿物 颗粒 (特别 是 富 钾 人 矿物 ) 的 污染 。 男 外 ， 也 
应 尽量 避免 使 用 重 液 分 离 矿 物 ， 因 为 残留 的 有 机 物 在 实验 纯化 过 程 中 难以 清除 (有 机 物 的 
主要 形式 为 CH4 ) ， 使 毛 分 压 降 低 ， 同 时 在 氮 同 位 素 测 定 过 程 中 ,活性 碳 吸附 剂 又 继续 吸 
收 CH 《〈 需 要 经 过 很 长 的 时 间 才 能 彻底 吸收 CH) ， 使 氮气 峰 变 得 不 稳定 ”从 而 降低 也 同 
位 素 分 析 的 准确 性 ， 影 响 定 年 结果 。 

因 样 品 的 KK 含量 很 低 ， 为 了 提高 ”AP 产 率 , 了 /人 重 精 确 测定 Ar 同 位 素 组 成 Y 要求 把 样 
品 置 于 核反应 堆 快 中 子 通 量 较 大 的 部 位 进行 贺 照 ， 或 适当 延长 辐 照 时 间 。 

与 Rb-Sr 法 石英 流体 包 庄 体 定年 方法 相 比 较 ， 采用 ”Ar-”Ar 法 测定 流体 包 右 体 年 龄 其 
有 明显 的 优点 : 

1) 流体 包 庄 体 中 KEER; 

2) Ar Ar 法 只 需 对 一 个 样品 进行 定年 ， 易 于 采集 和 分 选 样品 ， 而 Rb-Sr 法 则 第 要 
在 一 组 同时 形成 的 样品 中 进行 Rb、Sr 含量 和 同位 素 比 值 分 析 ， 并 且 要 求 这 组 样品 的 
Rbysr 丰 有 到 天 的 变化 范围 才能 构成 等 时 线 ; 

3) Ar 是 气体 (°K 经 中 于 活化 后 转变 为 ”Ar)， 易 于 消除 次 生 包 在 体 的 干扰 ; 而 Rb, 
Sr 是 固体 ， 难 以 剔除 次 生 包 衷 体 的 影 啊 ; 

4) 9AM Ar 法 采用 阶段 真空 提取 分 析 技 术 ， 只 需要 一 个 样品 即 可 获得 年 龄 谱 和 等 时 
线 年 龄 ; 

5) 39Ar40Ar 法 无 需 进 行 化 学 分 离 、 不 存在 化 学 分 离 不 完全 的 问题 。 

由 于 Ar 是 气体 ， 矿 物 K-Ar 同位 素 体 系 容 易 受 到 后 期 地 质 作 用 的 影响 而 丢失 部 分 或 
全 部 放射 成 因子 体 *Ar， 使 K-Ar 年 龄 偏 年 轻 〈 邢 华 宁 等 ，1997) 。 

流体 包 庄 体 ”Ar-”Ar 法 定年 ， 样 品 的 一 般 处 理 程序 如 下 : 

1) 样品 破碎 至 0.2 一 1 mm; 

2) 单 矿物 分 离 : 电磁 选 、 重 液 分 离 ， 双 目镜 下 手 选 ， 纯 度 达 99% LE; 
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3) 清洗 : A. 用 8% + HF kik HNO; 在 超声 波 清洗 器 中 清洗 30 分 钟 ， 以 溶 蚀 表面 和 
RRP AAR ORRE), 

B. 用 去 离子 水 在 超声 波 清 洗 器 中 清洗 30 min, 

C. 用 分 析 纯 丙酮 (或 无 水 乙醇 ) 脱水 ， 

4) BEF. 在 80C 人 烘箱 内 烘 干 样品 ; 

5) 称 取样 品 I 一 2 g 送 核 反应 堆 进 行 中 子 活化 ; 

6) 放射 性 冷却 ; 

7) 样品 装 和 系统 过 夜 烘 烤 : 在 机 械 泵 、 涡 轮 分 子 泵 抽 真 空 的 同时 ， 整 个 提取 系统 用 
加 热带 缠绕 烘 烤 ， 以 降低 系统 本 底 ， 根 据 需 要 ， 样 品 管用 温 控 电炉 烘 烤 ， 以 去 除 次 生 包 于 
体 ; 

8) 流体 包 囊 体 提 取 : 可 以 采用 两 种 方法 提取 流体 包 庄 体 ， 真空 加 热 法 或 真空 击 碎 法 ， 
真空 加 热 法 与 常规 "Ar4Ar 热 年 代 学 测定 相同 ， 即 通过 不 断 增 高 温度 将 流体 包 衷 体 中 的 
振 逐 步 释 放出 来 。 真 空 击 碎 法 是 将 纯化 系统 与 真空 压 碎 装置 相连 接 而 取代 加 热 炉 ， 通 过 不 
汤 压 碎 ， 下 到 全 部 包 于 体 中 的 流体 被 释放 出 来 。 由 于 流体 包 于 体 中 存在 大 量 水 分 ， 必 须 使 
用 冷 阱 吸附 。 为 避免 Ar 被 冷 阱 吸附 ， 可 用 干冰 和 酒精 调制 成 冷凝 剂 。 

9) zd te: FS BRUM KART, 再 用 海绵 钛 炉 泵 和 活性 炭 吸附 泵 纯化 ; 

10) 纯化 气体 送 质 谱 计 (VG5400) 进行 毛 同 位 素 组 成 分 析 ; 

11) 年 龄 计算 与 数据 处 理 : 用 联机 计算 机 采集 数据 ， 并 用 Isoplot 等 软件 计算 出 样品 
年 龄 ， 作 出 年 龄 谱 图 和 等 时 线 图 等 。 

BETE (1989) 利用 真空 击 碎 技术 成 功 地 测定 了 沪 西 泪水 钨 锡 矿 床 石英 流体 包 衷 体 
的 “Ar Ar 年龄 。 该 矿床 围 岩 为 上 寒 武 统 核 桃 坪 组 砂 质 板 贿 、 碳 质 板 岩 和 变质 砂岩 。 矿 
AR EBA ARERR AE. TABI AA it toa BP NW wy 石英 脉 一 浅 色 花岗岩 肪 
和 闪 长 岩 脉 沿 该 组 NW 向 断裂 产 出 , ARE x EE TS A 3 TK PS 

在 一 块 钨 矿 石 中 选 出 共生 的 白 和 于 母 和 乳白 色 石 英 、 折 云母 的 粒度 为 0.2 一 0.6 mm, 
石英 为 0.4 一 0.6 mm。 样 品 接受 积分 中 子 通 量 为 4.047 x 10 "nen 。 白 云母 S90MS 进行 
阶段 加 热 分 析 ， 而 石英 S-90Qw 则 进行 阶段 加 热 分 析 和 真空 击 碎 分 析 。 

日 云母 年 龄 谱 总 体 上 比较 平坦 〈 图 19-2)， 坪 年 龄 为 38.8 土 0.6 Ma， 等 时 线 年 龄 为 
38.6 土 0.8 Ma， 这 两 个 年 龄 值 是 一 致 的 ， 代 表 了 这 一 期 钨 矿 的 成 矿 年 龄 。 前 面 几 个 年 龄 
值 逐 渐 上 升 ， 第 4 阶段 (900T ) 给 出 年 龄 28.9+0.3 Ma， 对 应 释 出 6.2%3Ar， 这 可 能 
反映 了 约 29 Ma 之 后 ， 该 区 曾 受 热 动力 扰动 事件 ， 与 白云 母 的 弯曲 变形 相 印 证 。 

石英 阶段 加 热 分 析 年 龄 谱 呈 典型 的 马鞍 形 (E 19-3), KAZO REAR Ar, H 
低 坪 年 龄 31.4 圭 4 Ma， 该 年 龄 值 在 实验 误差 范围 内 与 白云 母 年 龄 一 致 。 

尽管 含有 过 剩 握 ,但 ”Ar-”Ar 等 时 线 图 解 却 给 出 了 有 地 质 意义 的 信息 : 等 时 线 年 龄 
38.6 土 1.9 Ma， 截 距 所 对 应 的 初始 值 (“ArA*Ar)o=337.7 土 0.7。 此 等 时 线 年 龄 与 白云 
母 年 龄 完全 一 致 ， 并 与 该 石英 阶段 加 热 分 析 的 低 坪 年 龄 在 实验 误差 范围 内 一 致 。 初 始 值 
(Ar 和 Ar)o=337.7 也 表明 成 矿 流体 中 含有 过 剩 Ar。 

二 、 含 组 矿物 的 Re-Os 等 时 线 法 | 

HANSA. PREET RPE ILRHRESEAT H. FREA Re-Os 测 年 法 | 
在 金属 矿床 的 定年 中 得 到 了 快速 发 展 。Re-Os 测 年 法 是 一 种 直接 测定 金属 矿床 成 矿 年 代 的 
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图 19-2 JARRE KBP PAZ EM Ar Ar 阶段 加 热 年 龄 谱 图 
(EIET, WAER, 1989) 
坪 年 龄 为 38.8+0.6 Ma， 等 时 线 年 龄 为 38.6 土 0.8 Ma 
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图 19-3 汗 西 泸 水 钨 锡 矿 中 石英 4 和 Ar32Ar 阶段 加 热 功 与 真空 击 碎 年 龄 谱 图 
(WETE, 1989) 
阶段 加 热 年 龄 谱 为 马鞍 形 ， 表 明 过 剩 氨 的 存在 ， 低 坪 年 龄 为 31.4 土 9.4 Ma; 真空 击 碎 为 逐渐 
下 降 的 阶梯 形 ， 最 低 年 龄 值 仍 高 于 共生 的 白云 母 ， 表 明 流 体 中 含 过 剩 毛 


好 方法 ， E AERA 2 FP eR]. EG), | 钻 族 元 素 矿床 


在 辉 钼 矿 年 代 学 研究 中 ， 选择 合适 的 样品 最 为 重要 。 人 研究 表明 ， 受 到 改造 过 的 逻 钼 矿 
都 不 同 程度 地 经 历 了 鳞 的 淋 滤 丢失 ， 其 淋 滤 丢失 的 程度 主要 取决 于 改造 作用 的 类 型 CBD, 
是 深 成 蚀 变 作用 还 是 近 地 表 次 生 蚀 变 作 用 ) 以 及 原生 的 辉 钼 矿 类 型 ( 即 为 2H 型 (六 方形 
Hate) 还 是 2H+3R (三 方 晶 系 ) W) wA, MEAT PRS EAM, ERRANSA 
形 唱 格 变 为 三 方 晶 系 。 蚀 变 过 程 主要 涉及 到 就 地 重 结 唱 作 用 ( 即 3R 型 向 2H 型 转变 ) ， 重 
结晶 作用 下 所 产后 的 不 同 程度 铂 淋 滤 丢 失 并 不 需要 辉 钼 矿 发 牛 洲 解 。 重 结 品 过 程 中 ， 与 铂 


387 





相 比 ， 钞 不 易 被 淋 滤 丢失 。 因 此 ， 蚀 变 作 用 
的 最 终结 果 是 使 Re/Os 比值 降 低 《能 水 良 
F, 1994). 


360 








z 350 
= 有 多 种 方法 可 研究 辉 钼 矿 是 否 发 生 了 蚀 
Š o 变 ,这些 方法 包括 红外 透 光 性 (IR)、 多 
$ T-3864 1.9Ma 型 、 电 子 显 微 镜 。 其 中 红外 透 光 性 在 判断 辉 
al 钼 矿 的 蚀 变 性 上 效果 较 好 ， 即 不 论 辉 钼 矿 为 
ac anes” US 何 种 多 型 ， 没 有 经 历次 生变 化 的 其 红外 光 透 

光 性 均 大 于 3.5 (EKRE, 1994), 

图 19-4 滇 西 泸 水 钨 锡 矿 中 石英 击 碎 分 析 如 果 辉 钥 矿 的 初始 /Os/A%Os HE, W 
Ar” Ar 等 时 线 图 解 可 根据 单个 样品 的 Re/Os 比值 与 7Osv18&6Os 
aaa Tats. 1282) 的 测定 结果 计算 出 辉 钼 矿 的 年 龄 。 若 一 组 同 


时 、 同 源 、 封 闭 的 样品 ， 具 一 定 变化 范围 的 Re/Os 值 ， 则 可 用 等 时 线 法 得 到 它们 年 龄 。 
BNET PRS SA Bi Os， 但 其 含量 在 pg 级 ， 不 会 影响 Re-Os 年 龄 的 计算 CHE 
等 ，1998)。 

直接 来 自 地 帐 的 富 Os A Re 矿物 的 OsA8%Os 随时 间 的 变化 为 一 直线 ， 其 方程 为 

{87Os/ 186Os = 1.040 — 0.050768 z (19 — 1) 
AP: HR Os TON He a Bs LOR TA At (Ga), ”OsA%Os AY Os 矿物 的 
同位 素 比 值 。 

Kile Rey Cee) A OsAOs 比值 投 到 Os 的 地 慢 演化 线 上 ;可 以 佑 计 
矿物 的 年 龄 ， 这 种 方法 称 为 普通 Os 法 。 如 果 人 矿物 投 点 不 在 演化 线 上 ， 则 可 根据 它 在 图 上 
MENAEM AR sll Sy oie bee le 1040p ie. 性 

Ze 它 类 做 于 K-Ar 体系 中 的 ArAr 法 ， 即 ， ， 
aa. ÆR Re, VRe 生成 车 Re， 新 生成 的 核 素 经 8 衰变 
成 稳定 的 !%Os 各 Os。 辐 照 后 样品 中 Os 同位 素 组 成 发 生 了 改变 ， dw ny 
就 能 获得 样品 的 Os-Os 年 龄 。Os-Os 法 定年 适用 于 所 有 Re-Os 法 可 应 用 的 对 象 ， 但 这 种 方 
ETE Re Os 同位 素 比 值 的 确定 简化 Os 同位 素 比 值 的 测定 ， 避 免 了 样品 的 不 均一 性 、 
样品 与 稀释 剂 不 均一 混合 及 Re 本 底 高 的 影响 。 还 可 能 通过 分 析 辐 照 过 的 和 未 辐 照 的 同一 
样品 将 普通 Os 扣除 。 

Re-Os 法 定年 最 合适 的 测定 对 象 是 辉 钼 矿 。 黄 铁 矿 、 黄 铀 矿 、 辉 钢 矿 等 硫化 物 矿物 也 
含 少量 Re 和 Os， 利 用 高 灵敏 度 质谱 计 也 可 对 这 些 人 矿物 进行 Re-Os Fo HD P Re/Os 
比值 较 高 ， 其 中 Re 含量 的 变化 范围 为 2 一 230 ug/g, OSHA H/F 0.2 ug/g， 也 就 是 说 
其 中 的 Os 主要 是 放射 成 因 的 ， 基 本 不 含 普 通 Os， 是 理想 的 Re-Os 定年 对 象 。 在 钼 矿床 、 
铀 4H) 矿床 中 ， 辉 钼 矿 是 主要 的 矿石 矿物 之 一 ， 因 此 ， 利 用 Re-Os 法 测定 辉 钼 矿 的 形成 
年 龄 ， 就 可 以 直接 确定 主要 矿 化 阶段 的 年 龄 。 同 时 ， 辉 钥 矿 也 是 许多 金属 硫化 物 矿床 的 主 
要 伴生 矿物 之 一 。 

利用 负 热 离子 质谱 (NTIMS) ER, 1 OsM2 Os 同位 素 比 值 的 测量 精度 可 
0.016% , as 测定 精度 可 达 1% ， 因 此 ， Rs 

2% FEA HERE A P Res 比值 变化 范围 为 几 十 到 上 万 ， 因 此 ， 在 满足 等 时 线条 件 
388 











与 保证 分 析 质 量 的 前 担 下 ， 可 以 得 到 很 高 的 精度 。 但 是 ， 实 验 室 本 底 限 制 了 Re-Os 法 用 于 
Re、Os 含量 低 的 样品 。 

江西 城 门 山 铜 矿 位 于 下 扬子 地 块 西 段 ， 北 与 中 朝 地 块 相 邻 ， 南 与 江南 华夏 古 陆 相 接 。 
该 区 前 寒 武 纪 沉 积 了 一 套 火 山 - 沉 积 岩 ， 晋 宁 运 动 后 禄 皱 隆起 ， 构 成 了 本 区 基底 。 古 生 代 
至 中 三 又 志 本 区 为 克拉 通 区 ， 沉积 了 一 套 碎 悄 岩 与 碳酸 盐 岩 ， 中 三 对 志 末 的 印 支 运动 结 
了 该 区 海 浸 历 史 ， 隆 升 为 陆 ; BEB RSH eae A TRI, ÉR TEY 
棋 布 的 小 侵入 岩 体 ， 并 围绕 其 周围 产生 了 规模 不 等 的 成 矿 作 用 。 城 门 山 铜 矿 就 是 在 这 背景 
下 形成 的 。 城 门 山 矿 区 燕山 期 岩浆 侵入 活动 最 主要 有 两 期 : 早期 以 花 岗 闪 长 斑 岩 为 主 ， 其 
出 露面 积 约 0.5 km ， 在 平面 上 呈 不 规则 的 椭圆 形 ， 向 下 逐渐 收敛 呈 近 等 轴 状 。 岩 体 侵 和 人 
于 志 留 纪 至 早 三 闭 世 地 层 中 ， 形 成 了 癌 东 突出 的 半 环 形 接触 带 。 花 岗 办 长 斑 岩 为 灰 绿 一 灰 
Ae, Baki, CRS, Bee ER ARK A ( 占 25% 左 右 )、 黑 云母 (4%)、 角 内 
石 (3% )， 其 次 为 钊 长 石 与 石英 。 斜 长 石 斑 唱 最 大 可 达 30 mmx 10 mm, HIEI A 
反应 边 结 构 ， 石 英 有 熔 蚀 现象 ， 黑 云母 常 具 扭 动 构造 。 基 质 以 石英 、 斜 长 石 、 钾 长 石 为 
主 ， 粒 度 为 0.01 一 0.1 mm。 副 矿物 以 磁铁 人 矿 和 陋 厌 石 为 主 ， 蚀 石 次 之 。 岩 浆 侵 人 活动 晚 
期 以 石英 斑 岩 为 主体 ， 其 出 露面 积 约 0.35 km2 ， 主 要 位 于 矿区 西部 ， 其 东 与 早期 的 花 岗 
闪 长 斑 岩 接触 ， 其 西 侵 入 于 二 有 赫 纪 至 中 三 二 世 地 层 中 ， 并 有 较为 强烈 的 爆破 作用 ， 形 成 了 
爆破 角 砾 罕 脉 于 着 体 中 。 在 岩 体 东 部 边缘 与 顶部 常 有 早期 花 关 内 长 斑 兰 的 捕 虏 体 。 石 英 斑 
岩 多 为 浅 灰 一 灰白 色 s 似 角 砾 状 或 似 角 砾 状 - 角 砾 状 构造 ， 斑 状 结构 、 雁 斑 结 构 。 斑 郧 以 
石英 、 钾 长 石 为 主 ， 石英 常 熔 蚀 星 浑 圆 状 MARAE O. to 基质 为 细 粒 - 徘 细 续 
构 ， 以 石英 (大 于 35%), BURA (25%) 为 主 ， 斜 长 石 较 少 。 副 矿物 主要 为 侠 灰 石 。 该 
区 与 花 岗 闪 长 斑 贿 侵入 有 关 的 成 矿 作 用 主要 发 生 在 接触 带 ， 形 成 了 不 规则 的 砂 卡 岩 带 ， 少 
数 在 宕 体 的 捕 虏 体 肉 ， 丰 化 以 铀 为 主 。 与 自贡 斑 行 要 人 有 关 的 成 矿 作 用 主要 发 生 在 知 体 之 
中 ， 呈 不 均匀 浸染 状 分 布 ， 矿 化 以 辉 铀 人 矿 化 为 主 。 在 这 两 次 侵 人 与 成 矿 过程 中 ， 兰 体 发 生 
了 不 同 程度 的 围 岩 蚀 变 : 花 岗 闪 长 斑 岩 蚀 变 最 强烈 部 位 于 岩 体 边缘 ， 并 以 砂 卡 岩 化 与 青 兢 
岩 化 为 主 ; 而 石英 斑 岩 蚀 变 范围 则 较 广 ， 几 乎 这 及 整个 岩 体 。 销 也 资料 表明 在 深度 3 一 
500 m 范围 内 石英 斑 岩 都 具有 不 同 程度 的 泥 化 〈 爱 月 士 等 ，1997)。 

该 矿床 成 矿 围 岩 一 石英 斑 岩 中 辉 钼 矿 化 比较 普 志 ， 并 有 两 种 产 出 方式 : 中 细小 鳞片 状 
HT (直径 小 于 1 mm) BERRA RR WERK, AKA Tmt; OH 
矿 〈 直 径 在 1 mm 左右 ) 与 石英 组 成 短 细 脉 于 石英 斑 岩 的 裂 险 之 中 。 从 辉 钼 矿产 出 与 形成 
特点 看 ， 其 与 石英 斑 岩 形成 时 间 应 是 十 分 接近 的 。 辉 钼 矿 可 作为 年 龄 测定 的 较 理 想 对 象 ， 
既 可 直接 确定 辉 钼 矿 成 矿 年 代 ， 又 可 确定 石英 斑 岩 的 成 岩 年 代 。 为 了 详细 研究 成 宕 、 成 矿 
作用 ， 在 样品 选取 时 将 石英 斑 岩 中 浸染 状 辉 钼 矿 与 石英 得 细 脉 中 辉 钼 矿 分 别 进行 选择 与 测 
定 。 由 于 该 区 辉 钼 矿 粒 度 小 〈1 mm 左右 )、 分 布 不 均匀 ， 品 位 一 般 为 0.04% 等 因素 ， 给 
矿物 挑选 增添 了 难度 ， 但 其 共生 矿物 的 特点 明显 不 同 : 在 石英 细 脉 中 辉 钼 矿 共生 矿物 种 类 
较 少 ， 主 要 为 石英 ， 并 具 明 显 的 油脂 光泽 ， 而 石英 斑 岩 中 浸染 状 辉 铀 矿 共 生 矿 物种 类 较 
多 ,石英 不 具 油 脂 光泽 ， 颜 色 偏 暗 ， 狠 长 石 均 已 高 岭 土 化 。 因 而 依据 共生 矿物 的 特点 可 将 
两 种 产 出 的 辉 钼 矿 准 确 地 区 分 并 选取 出 来 。 分 别 获得 的 石英 脉 与 石英 斑 岩 中 辉 钥 矿 Re-Os 
同位 素 组 成 如 表 19-2 和 19-3 所 示 ( 吴 良 士 等 ，1997)， 据 表 中 所 列 数据 用 Isoplot UAE 
到 两 条 等 时 线 年 龄 值 : 中 石英 细 脉 中 辉 钼 矿 等 时 线 年 龄 值 为 (138.3 土 5.53)Ma (图 19-5); 
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G@ 石 英 玛 岩 中 浸染 状 辉 钼 矿 等 时 线 年 龄 仁 为 (138 寺 21) Ma (图 19-6)。 表 中 所 列 模式 年 
龄 为 是 样品 Os 减 去 等 时 线 拟 合 得 到 的 初始 值 *Os 后 与 Re 相 除 由 下 式 计 算得 到 
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R 19-2 ARPEI AY Re-Os 同位 素 测定 结果 


编 号 Re[(pg'g ')( +26) “Repg'g ') (£20) 'Os/(ng'g ')(+20) 模式 年 龄 /Ma 
qı 4.87+0.08 3.05 +0.05 7.39 +0.32 140.4 
qz 14.87+0.16 9.31+0.10 22.33 £0.67 143.7 
qs 13.17£0.29 8.25+0.18 19.15+0.32 138.7 
q 10.34+0.21 6.45+0.13 15.13+0.58 139.5 
q5 10.76 +0.09 6.73+0.06 15.68 +0.50 138,6 


(WER BAS ,1997) 


R 19-3 GRA PARRA HYI Re-Os 同位 素 测定 结果 


编 号 Re/(ug'g ')( 420)  ’Re/(ugrg”')( 420) ‘Os/(ng'g ')( 2o) 模式 年 龄 /Ma 
Cy 4,.44+0.10 2.78+0.06 6.60+0.11 142.4 
Cr 9.01+0.11 5.64+ 0.07 13.01L+40.17 139.4 
Cs $.240.11 3.28+0.07 7.742£0.51 141.9 
C4 3.57 +0.03 2.23 +0.02 5.34 +0.20 143.1 
Cs 5.38 土 0.01 3450 +0.07 8.65 £0.32 148.8 
Co 8.42+0.15 5.27+0.09 12.05 20.87 138.1 


( 据 吴 良 士 等 ,1997 ) 


#86 Os=(0. 14 1.3)ng-g7 
f(138+21)Ma 

#43 '®’Os=(0.36 + 0.56)ng g! MSWD=8.8 
(138.3 +5.5)Ma 


MSWD=1.17 





I 3 5 7 9 11 1.5 2.5 3.5 4.5 5.5 6.5 
'Re/(ug:g') “Re/(Hg: 9) 


图 19-6 GERA PRED Re-Os 等 时 线 
(HE 4 (1997) XE, RA) 


图 19-5 石英 脉 中 辉 钼 矿 Re-Os 等 时 线 图 
( 据 吴 士 良 等 (1997) 数据 ， 成 图 ) 
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从 图 19-5, 19-6 可 知 ， 石 英 斑 岩 中 浸染 状 辉 钥 矿 的 初始 Os 不 均一 ， 而 石英 脉 中 的 
辉 钼 矿 具 有 较 均 一 的 初始 节 Os。 两 者 年 龄 值 基本 一 致 ， 不 但 反映 了 辉 钼 矿 成 矿 时 间 ， 而 
且 也 接近 于 石英 斑 岩 成 岩 时 间 。 江 西城 门 山 矿区 石英 斑 岩 以 往 曾 进行 过 年 龄 测定 ， 年 龄 值 
为 120 一 103 Ma， 但 其 测定 对 和 象 均 为 全 岩 。 握 野外 资料 ， 石 英 斑 岩 泥 化 较为 强烈 ， 因 此 ， 
全 岩 同位 素 年 龄 值 不 可 能 确切 地 反映 石英 斑 岩 形成 年 龄 ， 相 反 ， 在 很 大 程度 上 代表 了 它 的 
刨 变 年 龄 ， 而 石英 斑 岩 蚀 变 又 与 成 矿 作 用 有 和 密切 关系。 已 有 资料 表明 石英 斑 岩 在 辉 钻 矿 化 
之 后 又 遭受 了 黄 铁 矿 - 黄 铜 矿 化 和 黄 铁 矿 - 金 矿 化 等 二 次 面 型 的 矿 化 作用 。 因 此 ， 上 述 石 英 
REA 120 一 103 Ma 年 龄 值 是 与 黄 铁 矿 - 黄 铜 矿 化 、 黄 铁 矿 - 金 矿 化 有 关 的 石英 斑 岩 蚀 变 年 
龄 ， 而 不 是 代表 成 岩 年 龄 。 





第 二 节 成 矿物 质 来 源 


在 确定 成 矿物 质 来 源 上 ， 回 位 兹 下 足 起 着 其 他 方法 不 可 符 代 的 作用 。 按 示 踩 的 同位 素 
体系 可 分 为 : 放射 成 因子 体 同 位 素 、 稳 定 同位 素 、 稀 有 气体 同位 素 。 不 同 的 同位 素 对 成 矿 
体系 中 的 示 踪 中 所 揭示 出 的 信息 具有 不 同 的 含义 ， 如 稳定 同位 素 、 稀 有 和 气体 同位 素 多 数 情 
况 下 反映 了 成 矿 流 体 或 介质 的 特征 ， 放 射 成 因子 体 同 位 素 组 成 ， 经 常用 来 确定 金属 矿床 中 
金属 的 来 源 。 

一 、 稀 有 气体 同位 素 示 踪 成 矿 流体 

云南 马 厂 管 铜 矿 是 产 在 富 碱 斑 岩 体 ( 似 斑 状 碱 性 花岗岩 、 花 岗 斑 宕 和 正 长 斑 宕 ) 内 外 
接触 带 上 的 斑 岩 型 铜 矿 床 。 矿 石 中 的 主要 金属 矿物 有 黄 铜 矿 、 斑 铜 矿 、 次 钥 矿 、 贰 铁 矿 和 
磁 黄 铁 矿 等 ， 成 矿 温度 约 250 一 430C 。 矿 区 地 层 由 下 奥 陶 统 细 碎 悄 岩 和 泥 倪 系 灰 岩 组 成 。 
出 露面 积 1.3 km? 的 马 厂 管 富 碱 斑 贿 体 即 侵 大 于 送 些 地 层 中 该 岩 体 属于 诡 守 出- 金沙 江 
富 碱 侵入 岩 带 的 组 成 部 分 ， 成 岩 时 代 约 49 一 33 Ma, 是 在 第 三 纪 的 裂 谷 环境 中 由 巾 源 母 岩 
浆 上 侵 并 同化 地 壳 围 岩 的 产物 〈( 衣 瑞 忠 等 ，1997)。 

铜 矿床 含 矿 石英 脉 内 黄 铁 矿 中 流体 包 囊 体 包 y 素 组 成 如 表 19-4 所 示 。 

由 于 氮 在 大 气 中 的 含量 极 低 ， 不 足以 对 地 壳 流体 中 氨 丰 度 与 同位 素 组 成 产生 明显 影 
响 ; 同时 样品 采 自 地 下 坑道 排除 了 宇宙 射线 产生 的 "He 对 样品 的 可 能 影响 。 因 此 ， 该 钢 矿 
床 中 的 氨 只 有 两 个 可 能 的 来 源 ， 即 地 幅 与 地 壳 。 我 们 知道 上 地 幅 的 ?HeAHe 比值 为 6 一 
9 R, ,大 陆地 壳 的 3HeAHe 比值 由 于 U, Th 的 放射 性 衰变 产生 的 a 粒子 (4He) 及 ?Li 吸收 
中 子 后 变 成 3H 并 放出 a RiT, 而 3H 则 衰变 成 3He， 这 样 地 壳 中 的 典型 "HeAHe 比值 为 
0.007 一 0.02 R,。 研 究 表 明 ， 该 区 的 UU、Th、Li 含量 与 地 壳 平均 组 成 类 似 ， 地 这 产生 的 
3He/AHe 比值 应 与 典型 地 壳 值 相 当 。 由 表 19-4 所 列 的 氮 同 位 素 组 成 ， V Ei He“He 比值 
为 6R 、 地 壳 端 员 为 0.01 R BAT RTT AE Bl A He AR ETA OR LE AP h HE 
例 为 6% ~35% , 平均 为 25%. 

二 、 成 矿 金属 的 来 源 示 踪 


随 着 Re-Os 同位 票 体系 逐步 应 用 于 岩浆 型 矿床 的 研究 中 ， 许 多 过 去 认为 是 典型 幅 源 物 
质 为 主 的 岩浆 型 矿床 ， 实 际 上 都 有 不 同 程度 的 地 壳 物 质 参 与 〈 能 永 恨 ，1994)。 
南非 的 Bushveld 岩 体 的 侵入 年 龄 为 2050Ma, 此 时 地 帐 的 Os/18Os 比 值 应 为 0 .936， 
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表 19-4 云南 马 厂 管 铀 矿 含 矿石 英 脉 内 黄 铁 矿 中 流体 包 襄 体 氨 同 位 素 组 成 
样品 号 EFIK "He (10 em? +g7!) 4He (1078 em?+g™!) R./R; 
1 8.9+0.46 4.23+0.21 1.51+0.11 
2 1.53+0.10 0.54+0.03 2.05+0.17 
HM-60 
3 1.22+0.06 0.42+0.02 2.08+0.15 
4 量 11.60+0.60 5.19+0.26 1.57+0.11 
l 16.90+0.90 7.51 +0.38 1.62+0.12 
HM-7 2 10.30+0.60 4.97+0.25 1.49+0.11 
总 量 27.10 土 1.43 12.50+0.62 1.56+0.11 
1 2.70+0.15 1.28 土 0.06 1.52+0.11 
HM-72 2 0.69+0.07 0.26+0.01 1.91 +0.22 
34 量 3.39+0.19 1.54+0.08 1.58+0.12 
1 12.10+0.71 5.08+0.25 1.71+0.13 
HM-73 2 3.52+0.19 1.33+0.07 1.904+0.14 
总 量 15.60+0.89 6.41+0.32 1.75+40.13 
1 0.88 +0.08 0.71+0.04 0.89+0.09 
HM-52 2 3.46+0.21 2.24+0.07 1.11+0.09 
总 量 4.34+0.26 2.95+0.15 2.06 土 0.08 
1 0.40 +0.07 0.6440.03 0.46+0.08 
HM-15 2 0.27+0.01 0.23+0.01 0.83 +0.06 
总 量 0.67+0.08 0.87+0.04 1.29+0.07 
HM-11 总 量 1.05+ 0.09 1.45+0.07 0.52+0.05 


* R. 为 样品 的 "HeAHe 比值 ，R, AK ACH He” He LK {A = 1.399 x 10>°, 


(Ha AA Bid 4G, 1997) 


TERR T WE KO BE KY TOs Os Wo) Oe EE ERE UE Eh, MA MAT 
RO FERRAR EEA TS A, EERTE. ERER RE 
表明 Busheveld 矿床 并 不 完全 像 以 前 所 认为 由 岩浆 结晶 分 异 或 岩浆 不 混 熔 作用 简单 地 形 
成 。 其 形成 机 制 至 少 有 三 种 可 能 的 机 制 : 中 地 壳 的 放射 成 因 钞 在 亚 固 相 线 的 条 件 下 由 热 液 
流体 市 人 岩浆 体系 ; @Bushveld 矿床 的 岩浆 同化 了 数量 可 观 的 地 壳 物 质 ; @@Bushveld ZA 
体 的 最 后 侵 位 及 冷却 前 ， 在 一 个 巨大 的 含 铁 很 高 的 Re-Os 封闭 体系 岩浆 中 经 历 了 20 一 
30 Ma 的 演化 历史 ， 这 是 因为 其 母体 岩浆 为 科 马 提 质 岩浆 (BAN 1 一 2 ng/g)， 这 种 母 岩 
浆 同 化 地 元 物质 需要 同化 年 龄 为 3.3 Ga 的 硅 铝 质地 壳 达 60% 才 能 解释 所 观测 到 的 ?Os/ 
'SoOs 比 值 (RB7KE, 1994). 

加 拿 大 安大略 省 的 Sudbury 铀 - 钊 硫化 物 矿 床 的 Re-Os 等 时 线 得 到 的 OsA%Os 初始 
比值 具 从 4.64 土 0.25 到 7.55 土 0.38 的 较 大 变化 。 这 种 大 的 变化 说 明 矿 石 中 的 钱 与 其 他 铀 
族 元 素 至 少 有 两 种 来 源 ， 即 慢 源 玄武 岩 熔 体 与 古老 地 壳 熔 体 的 混合 ， 且 猴 主要 来 源 于 古老 
EZRA., F, WET OFRE ESRR, WERE A P E EAE 
50% 到 大 于 90% 之 间 变 化 。 由 于 该 杂 涯 体 的 exy 平 均 为 -7.5, 一 些 研 究 者 提出 Sudbury 
矿床 是 陨石 撞击 成 的 〈 能 永 恨 ，1994)。 
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美国 守 大 拿 州 的 静水 铜 镍 硫化 物 矿 床 的 杂 岩 体内 性 由 超 镁 铁 质 贿 和 和 斜 长 岩 质 岩石 组 
成 ， 超 镁 铁 质 岩 石 的 engl -3.2~0.8, ’Os78Os 初始 比值 为 0.88 左右 GERAN 
比值 0.92) ， 而 斜 长 岩 质 岩石 的 eH 0.7~1.7, 15704% 0s 初始 比值 为 1.13 左右 。 因 
th, HBR a A AY EUR Bit a Ps 而 斜 长 岩 质 岩石 则 或 源 于 受到 地 过 物质 污染 
的 玄武 岩浆 ， 或 者 是 玄武 内 在 地 壳 熔 融 形 成 的 。 全 岩 、 铬 铁 矿 及 辉 钼 矿 的 Re-Os 同位 素 体 
系 的 研究 表明 ， 辉 钥 矿 的 Re-Os 等 时 线 年 龄 为 2740 + 80 Ma 与 岩 体 的 Sm-Nd 等 时 线 年 龄 
(2701 土 8 Ma) 基本 是 同时 的 ， 与 辉 钼 矿 有 关 的 热 液 活动 是 在 岩浆 结晶 之 后 就 立即 出 现 
了 ， 这 种 热 液 携带 了 地 壳 成 因 的 Re 和 Os， 并 与 岩 体 进行 了 相互 作用 ， 从 而 导致 了 Os/ 
SOs 初始 比值 的 较 大 范围 变化 (能 永 良 ，1994)。 

(二 ) Pb 同位 素 

1. 汗 中 中 生 代 砂岩 型 铜 矿 

云南 中 部 六 站 型 砂岩 型 铜 夏 分 布 于 康 演 十 大 陆 裂 谷 汗 中 中 生 代 红色 盆地 上 白垩 纪 马 头 
IZA NEB, UE KINA A. RE, UK. AAP KNAPP RANE PILE, 
其 岩 性 可 分 为 下 紫色 层 中 厚 层 状 中 细 粒 砂岩 、 中 部 浅 色 的 灰白 色 中 粗 粒 砂岩 为 主要 的 铜 矿 
体 赋 存 层 、 上 紫色 层 为 中 厚 层 细 粒 砂岩 。 矿 床 呈 层 状 、 透 镜 状 沿 层 产 出 ， 金 属 矿物 以 辉 铀 
矿 为 主 ， 斑 钢 矿 、 黄 钢 矿 、 黄 铁 矿 次 之 。 在 后 期 成 矿 构 造 发 育 地 段 见 脉 状 矿 体 分 布 于 断裂 
带 中 ， 矿 石 呈 斑点 状 、 团 块 状 、 脉 状 、 细 脉 状 构造 ， 显 示 出 改造 作用 富 集 特点 。 

分 别 对 成 岩 期 〈( 层 状 、 浸 染 状 ) 和 改造 期 ( 脉 状 ) 矿石 中 金属 硫化 物 和 围 岩 的 铅 同 位 
ZAM. Barnes RAZR) 及 成 周期 胶结 物 进行 测定 ,共有 数据 32 个 ， 
如 表 19-5 所 示 “陈好 寿 ，1994)。 模 式 年 龄 计算 用 Tatsumoto 4 (1973) 的 参数 ， 地 球 年 
龄 取 4550 Ma。 从 表 中 所 列 结果 可 知 ， 除 个 别 样 品 的 模式 年 龄 为 正人 外， 其 余 均 为 负 值 ， 
说 明 这 些 样品 的 铝 非 单 阶段 演化 成 因 》 而 可 能 具 复 哥 的 形成 过 程 ;ev 矿石 与 围 宕 的 铅 同 位 素 
组 成 (图 19-7) 及 模式 年 龄 上 并 不 存在 明显 的 差别 ， 总 体 上 脉 状 矿石 与 胶结 物 的 特征 更 
为 相似 ， 以 相对 较 低 的 %*PbA04Pb 比值 为 特征 ; 层 纹 状 与 浸染 状 矿石 与 围 岩 的 特征 更 为 接 
近 ， 以 相对 较 高 的 PbA2%Pb E, Pb Ph 比值 变化 范围 相对 较 小 。 这 些 说 明成 岩 期 
屋 纹 状 、 浸 染 状 矿石 的 成 矿物 质 主要 来 自 围 涯 ; 改造 期 脉 状 矿石 一 方面 通过 成 矿 溶液 从 基 
底 带 来 古老 铅 ; 另 一 方面 后 期 热 液 改造 既 改 造 了 矿石， 也 改造 了 围 岩 ， 可 能 有 诬 源 物质 的 
加 入 。 

对 该 砂岩 铜 矿 的 成 因 和 物质 来 源 存在 很 大 的 争议 ， 如 同 生成 矿 论 、 沉 积 成 宕 论 、 后 生 
成 矿 论 、 陆 源 汲取 成 矿 论 、 热 液 成 矿 论 、 岩 浆 热 液 成 矿 论 等 。 概 括 起 来 ， 在 钢 来 源 上 有 陆 
源 ( 围 岩 、 上 古 陆 及 基底 岩石 ) 和 和 涯 浆 源 之 争 ， 成 矿 热 液 有 地 下 水 、 讽 水 和 宕 浆 热 液 之 搜 。 
目前 普遍 接受 的 是 沉积 -改造 论 (上 冉 崇 央 ，1990)。 

yt (1990) 指出 ， 六 戎 矿床 的 层 状 矿 体 沿 层 整合 产 出 ， 矿 石 呈 条 市 状 、 层 纹 状 构 
造 ， 金 属 硫 化 物 胶结 碎 悄 ， 有 球状 黄 铁 矿 分 布 ， 足 以 充分 显示 其 为 成 岩 作 用 生成 ; 脉 状 矿 
体 受 断裂 控制 ， 矿 石 块 状 、 脉 状 构造 沿 节 理 分 布 ， 系 改造 成 因 。 该 类 矿床 的 成 矿 过 程 是 : 
二 闯 纪 时 是 活化 型 裂 陷 作用 的 强烈 扩张 期 ， 幅 源 型 铁 镁 质 岩 浆 大 规模 侵入 与 咀 浇 ， 对 中 生 
代 铜 矿 提供 了 矿质 ; 裂 陶 作用 的 剧烈 沉降 高 潮 时 期 ， 沉积 了 巨 厚 的 有 晚 三 个 纪 一 人 罗 纪 红 
层 ， 是 铜 的 “ 近 源 ” 矿 源 层 ; 晚 侏 罗 纪 一 白垩 纪 是 裂 谷 著 缩 期 ， 断 陷 贫 地 缩小 ， 沉 积 了 售 
铜 建造 ， 形 成 多 层 铜 矿 ; 至 早 始 新 世 末 期 四 川 运动 使 裂 谷 完全 封闭 和 消食， 并 导致 已 形成 
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图 19-7 云南 六 站 砂岩 型 铜 矿床 矿石 、 围 岩 铅 同位 素 组 成 特征 
(Sete (1990) 数据 成 图 ) 
SK-—Stacey 与 Kramers 两 阶段 馈 演 化 曲线 








的 层 状 与 浸染 状 铜 丰 受到 改造 。 铬 同位 素 组 成 显示 本 完 烧 混 源 的 特征 6 包 囊 体 同 位 素 人 研究 
表明 ， 成 矿 流体 为 来 自 大 气 降水 的 中 低温 热 茵 水 。 因 此， 成 矿 机 理 可 概括 为 : ei KL 
EIRA kK ke Me OBR I A Be Be SR 

2. AR AA whe et R 

AS Aa SRE LD RIERA M RAT RR, OF RAR SK EU 
Ure bk. T KARRERA TREKKE LR, FERRARA a, AR 
Se Ha. SAINRHR RA RRA BK. REARS EPOCH AA woe, A 
A E 夹 有 薄 层 碳酸 盐 沉 积 ， 是 一 长 期 海 进 层 序 ， 沉积 环境 
由 三 角 洲 -海滩 ， 经 滨海 ， 再 经 滨海 -浅海 直到 海水 次 上 度 以 大 的 浅海 - 半 浅 海 。 从 下 部 问 上 依 
次 划分 为 都 拉 哈 拉 组 、 尖山 组 、 哈 拉 霍 疾 特 组 、 白 音 宝 拉 格 组 、 呼 吉尔 图 组 。 日 云 鄂 博 
ee BeBe (Fe-Nb-REE) 矿床 赋 存 于 区 域 南部 白云 鄂 博 群 尖山 组 的 上 部 。 矿 区 侵入 岩 类 
以 花岗岩 类 为 主 ， 呈 涯 基 大 面积 分 布 于 白云 鄂 博 矿区 的 南部 ; AKA, a) RA 
岩 墙 产 出 ， 此 外 还 有 各 类 中 基 性 、 碱 性 和 酸性 岩 脉 。 对 白云 鄂 博 矿床 的 主 矿 、 东 矿 、 西 矿 
矿石 样品 的 铅 同位 素 分 析 结 果 如 表 19-6 所 示 GRATES, 2003). 

根据 表 中 所 列 数据 ， 如 果 这 些 矿 石 均 形成 于 1400 ~ 1000 Ma 前 ， 计 算 这 些 样品 
1200 Ma 前 的 铅 同位 素 组 成 ， 发 现 一 些 矿 石 的 天 Pb 和 Pb 值 为 负 或 低 于 陨 硫 铁 的 组 成 值 ， 
从 这 一 方面 说 明白 云 鄂 博 的 矿石 不 是 一 次 从 单一 来 源 形成 的 。 
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张 宗 清 等 (2003) 的 研究 表明 ， 白 云 鄂 博 矿 区 遭受 过 多 幕 地 质 作 用 。 第 一 个 强烈 地 质 
事件 发 生 在 2500 Ma 前 ， 它 们 是 由 白云 鄂 博 群 中 保存 的 大 量 近 于 2500 Ma BY Fe A AF ERT 
揭示 出 来 的 。 在 主 矿 北 的 含 长 石 石英 砂岩 中 1873 Ma HF U-Pb 年 龄 、 苏 蒙 图 的 变质 长 
石 石英 砂 中 1849 Ma 14444 SHRIMP U-Pb 年 龄 ， 说 明了 该 区 第 二 个 强烈 的 地 质 事件 。 主 
BD. RT WRAP A 1305 Ma 的 Sm-Nd 等 时 线 年 龄 ， 主 矿 、 东 矿 、 菠 葛 头 日 云 岩 
1273 Ma 的 Sm-Nd ERF, ED, ARR ASA awe WF ah 1250 一 989 
Ma 的 Sm-Nd 等 时 线 年 龄 ， 侵 和 人 地层 的 碳酸 岩 脉 1240 Ma 的 Sm-Nd 等 时 线 年 龄 与 其 中 钠 
闪 石 1209 和 1260 Ma HY Ar? Ar FFER, EP, AR Aa 1023 Ma RABE a 
1360 Ma 的 Sm-Nd 等 时 线 年 龄 记录 了 该 区 第 三 期 强烈 的 地 质 事件 。 白 云 鄂 博 矿 区 西 矿 铁 - 
-RETA PML A. HZA 809 Ma 的 Sm-Nd 等 时 线 年 龄 记录 了 该 区 第 四 期 强烈 
的 地 质 事件 。 第 五 期 强烈 的 地 质 事 件 发 生 于 加 里 东 期 ， 主 矿 、 东 矿 、 西 矿 铁 - 包 - 稀 土 丰 石 
样 、 白 云 岩 样品 、 板 岩 样 品 的 Rb-Sr 等 时 线 年 龄 都 处 于 此 期 ， 年 龄 为 331.6 一 422 Ma; W 
石 样品 的 2ArA?Ar 坪 年 龄 为 317 一 437 Ma; 稀土 矿物 的 Th-Pb 年 龄 也 处 于 此 期 ; Eo 
业 开 采 的 铁 矿 石 组 合 样 中 分 选 出 的 独居 石 的 Th-Pb 年 龄 为 441.8 Ma; 赛 音 乌 斯 北 矿 碳 质 
板 岩 样品 Rb-Sr 等 时 线 年 龄 为 443 Ma。 第 六 期 强烈 地 质 事 件 发 生 的 年 龄 在 250 Ma £A, 
由 主 矿 南 黑 云 母 花岗岩 249 Ma BY Rb-Sr 等 时 线 年 龄 、 辉 长 罕 258.8 Ma Witi SHRIMP 
U-Pb 年 龄 记录 下 来 。 

将 表 19-6 中 各 样品 的 现今 铝 同位 素 组 成 ， 据 其 UAYMPb、ThAYPb 值 ， 计 算出 
1200 Ma DIRE EART O Pb Ph- Pb Ph 图 解 (图 19-8) 中 。 从 图 中 可 以 发 
M: 东 矿 、 主 矿 、 西 矿 、 菠 葛 头 的 矿石 样品 多 数位 于 变质 沉积 岩 与 火 成 右 脉 两 个 端 员 问 ， 
主 矿 个 别 样 品 具 非常 高 的 "Pb 和 Pb 比值 ， 可 能 是 富 铀 贫 针 流体 交代 作用 的 结 示 。 由 于 一 
些 样 品 的 3PbA2%Pb 比值 校正 到 1200 Ma Bi, 其 比值 为 负 或 低 于 陨 硫 铁 的 值 。$ 说 明 它 们 
可 能 是 更 晚 阶段 形成 的 产物 ， 由 于 500 Ma 前 在 该 区 存在 强烈 的 地 质 作 用 事件 ， 将 各 样品 
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图 19-8 ”白云 鄂 博 矿 石 及 有 关 岩 石 的 PbA9Pb-*%PbA0HPb 图 解 
( 据 张 宗 清 等 (2003) 数据 重新 作 图 ) 
校正 到 1200 Ma 前 
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的 同位 素 组 成 校正 500 Ma 前 ， 结 果 如 图 19-9、19-10 所 示 。 从 图 19-9、19-10 TUELLE 
Kay RRE (AREI) 作为 成 矿物 质 的 一 个 低 ” Pb Pb, Ph Ph, 7°8Pb/4 Ph 
值 的 端 员 更 加 明显 ， 大 多 数 样 品 均 可 以 沉积 变质 岩 与 碱 性 火成岩 之 间 的 混合 加 以 解释 ， 个 
别人 矿石 样品 远离 混合 线 可 以 由 富 铀 贫 针 的 流体 交代 作用 来 解释 ， 它 是 主 矿 中 的 钠 闪 石 包 
体 。 由 于 主要 矿石 的 铅 同位 素 组 成 与 火 成 碳 酸 岩 的 更 为 接近 ， 因 此 ， 成 矿物 质 主 要 来 自 碳 
梭 宕 岩浆 的 活动 ， 不 排除 混入 少量 的 沉积 变质 地 层 ， 并 且 后 期 的 交代 作用 对 部 分 矿石 的 铅 
同位 系 组 成 有 明显 的 影响 。 张 宗 清 等 (2003 ) 综 合 Nd Sr. Pb 同位 素 和 强 不 相 容 微量 元 
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图 19-9 ABS ARB RA ARH’ Ph? Ph PbhA~™ Ph 图 解 
校正 到 -500-Ma 前 
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图 19-10 AZB ARAB KS GA? Pb Ph- Pb A“ Pb 
( 据 张 宗 清 等 ，2003) 
校正 到 500 Ma 前 
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素 特 征 ， 认 为 白云 鄂 博 矿床 的 成 矿物 质 可 能 来 自 地 幅 深 部 ， 其 碳酸 宕 岩浆 的 形成 可 能 与 地 
WE AE 29 SR 1 BUA o 


第 三 市 ”成 矿 流体 性 质 与 成 矿物 理化 学 条 件 


在 热 液 矿床 中 存在 大 量 的 硅 酸 盐 、 硫 化 物 或 硫酸 盐 等 矿物 ， 它 们 或 者 作为 脉 石 矿物 ， 
或 者 本 身 就 是 矿石 矿物 。 这 些 矿物 或 矿物 对 、 矿 物 包 庄 体 的 稳定 同位 素 组 成 一 方面 可 依据 
适当 的 同位 素 地 质 温度 计 计算 出 矿物 平衡 共生 温度 ; Ta, SS aR 
确定 时 ， 依 据 寄主 矿物 的 同位 素 组 成 便 可 计算 出 成 矿 流体 的 同位 素 组 成 ， 从 而 确定 成 矿 流 
体 的 性 质 。 

一 、 钨 、 锡 矿床 

张 理 刚 (1997) 对 石英 脉 型 鲍 矿 床 中 石英 与 黑 铝 矿 氢 氛 同位 素 组 成 进行 了 较 系统 的 总 
结 ， 结 合成 矿 温度 资料 ， 计 算出 成 矿 流 体 的 SO 值 主要 分 布 于 +4.5%o 一 十 7.5%o 之 间 ， 
石英 包 庄 体 水 的 OD 值 主 要 在 - 40% 一 一 65%o 之 间 ; 与 原始 岩浆 水 的 氧 氧 同位 素 组 成 相 
比 ， 成 矿 流 体 的 OD 值 要 高 20%, 8 BORAR 4%o 左 右 。 对 西 华山 等 大 脉 型 钨 矿床 主要 成 
矿 阶 段 的 成 矿 流 体 来 源 ， 至 少 有 三 种 模式 : 

1. 大 气 降 水 模式 

中 生 代 大 和气 降 水 (6D= — 70%, & BO= - 10%) 与 含 钨 花岗岩 发 生平 衡 交 换 作 用 ， 
在 350C AEF, WR W/R=0.01 左右 ， 则 它 所 产生 的 8 PO 与 6Dik 值 分 别 达 + 6%o 和 
-S0%o 左 在 ， 正 好 与 西 华山 、 大 吉 山 等 脉 钨 矿 的 值 吻 合 。 如 果 中 生 代 大 气 降水 与 近代 大 气 
降水 相近 ,不论 W/R 值 如 何 改 变 ， 均 不 可 能 演化 为 大 脉 型 忽 矿 床 成 矿 流体 。 

2. 原始 岩浆 水 模式 

原始 岩浆 水 (D= — 70%, 6 O= + 10.5%) SED TER a AE ACRE, Æ 
300C 左 右 的 温度 条 件 下 ， 如 果 WAR = 0.01， 那 么 它 所 形成 的 6 BOL 与 OD 值 分 别 达 
+6%o 和 一 S0%o 左 右 ， 正 好 与 西 华山 、 大 吉 山 等 脉 钨 矿床 成 矿 流体 的 值 相 吻合 。 

3. 混合 模式 

如 果 中 生 代 大 气 降 水 与 原始 岩浆 水 直接 混合 ， 那 么 在 高 的 W/R 值 条 件 下 ， 两 者 混合 
不 可 能 产生 脉 状 铭 矿 成 矿 流体 的 值 ， 因 为 不 管 两 者 以 何 比 例 ， 混 合 后 的 OD 值 还 是 — 70%o 
左右 。 另 外 两 种 可 能 是 : @ 在 300C AM W/R=0.01 条 件 下 ， 再 平衡 岩浆 水 与 平衡 交换 后 
的 中 生 代 大 气 降水 混合 ， 其 比例 各 占 50%; 四 原始 岩浆 水 与 SDS - 40‰ 的 平衡 交换 
(W/R=0.1) 后 的 大 气 降 水 混合 ， 其 混合 比例 取决 于 大 气 降 水 的 SD 值 ， 如 果 大 气 降水 
的 5D 值 低 于 一 70%。， 则 混合 模式 不 能 解释 成 矿 流体 的 同位 素 组 成 。 

以 上 三 种 模式 中 最 易 被 接受 的 是 与 含 铭 矿 花岗岩 的 原始 岩浆 水 演化 而 来 的 再 平衡 岩浆 
水 模式 ， 即 在 温度 300C Al W/R~0.1~0.01 条 件 下 ， 原 始 岩 浆 水 与 含 忽 花 岗 岩 平衡 交 
换 后 形成 岩浆 水 模式 。 这 一 模式 中 温度 稳定 在 300 人 CC 左右 和 WAR 守 0.1 一 0.01 的 岩浆 水 
条 件 是 很 容易 被 人 们 接受 的 。 相 反 ， 如 果 是 中 生 代 大 气 降水 进行 平衡 交换 ， 那 就 很 难 理解 
那么 多 矿床 为 什么 W/R 值 竟 如 此 一 致 ， 均 为 0.1 一 0.01! 而 且 温 度 必 须 达 350 左右 
( 比 实 际 成 矿 温度 稍 高 )。 铅 矿脉 中 成 矿 流 体 的 来 源 不 是 就 地 附近 ， 而 是 在 岩浆 侵 人 后 向 深 
部 冷凝 退缩 过 程 中 ， 座 部 未 凝固 的 岩浆 不 断 富 集 并 连续 上 升 ， 对 上 部 已 凝固 的 岩石 发 生 小 
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W/R 信 的 连续 交换 过 程 。 

西 华山 、 大 吉 山 、 千 亩 田 等 脉 钨 矿床 晚期 无 矿石 英 脉 和 碳酸 盐 脉 ， 其 矿 化 水 的 同位 素 
组 成 罕 徘 雨水 线 ， 且 随 纬度 升 高 而 降低 。 表 明 来 自 当 时 局 部 大 气 降水 ， 并 有 晶 华 南 中 生 代 大 
气 降水 SD 值 不 可 能 高 达 - 40%o 左 右 〈 张 理 刚 ，1997) 。 

以 沃 西 、 西 安 、 沧 浪 坪 、 郭 家 冲 为 代表 的 层 状 铭 - 镜 - 金 矿床 ,石英 的 氧 同位 素 明显 富 
RBO, 8 SO 值 变 化 于 + 15.3% 一 十 21.7%o 之 间 。 沃 西 矿床 中 个 石英 一 黑 (A) 钨 矿 矿 
物 , 2 个 石英 的 GO 值 分 别 为 十 16.5%、 十 16.7%， 而 2 个 钨 矿物 的 6 BOHA 
+3.6%o。 对 包 囊 体 均 一 化 测 温 得 到 的 最 佳 温度 为 200C ， 由 石英 一 黑 钨 矿 氧 同 位 素平 衡 
方程 : 1000 nega: — meag =2.28< 106 T? +2.2 计算 得 到 的 平衡 温度 为 186 亿 左右 。 因 此 ， 
氧 同 位 素平 衡 温 度 可 能 代表 了 变质 重 结 唱 温 度 。 据 包 庄 体 均 一 温度 与 石英 -水 平衡 关系 计 
算得 到 平衡 流体 的 了 “Oro 值 高 达 +10%。。 这 说 明 沃 西 矿床 的 成 矿 流体 不 可 能 来 自 宕 浆 水 
( 张 理 刚 ，1997)。 

TRF (1997) 对 中 国 锡 矿床 的 氛 、 氧 同位 素 组 成 进行 了 较 系统 的 总 结 ， 锡 石 的 
GO 值 为 +1.0% 一 +8.9%o， 多 数 分 布 于 +3.0%o 一 +7.0%o; 与 锡 石 共生 的 石英 其 6 BO 
值 均 在 +4.2%o 一 +24.0%‰o 的 范围 内 ， 多 数 为 +7.0% 一 +14.0%o。 花 岗 岩 的 S 8O 值 处 于 
有 关 矿 床 锡 石 和 石英 的 G“O 值 的 变化 范围 之 间 。 绝 大 多 数 石 英 - 锡 石 共 生 矿 物 对 的 
A Onn -gn EET 6% 一 + 12%。， 由 石英 一 锡 石 对 的 氧 同位 素 地 质 温度 计 计算 出 的 平 
衡 温 度 在 235 一 569 人 的 范围 内 ， 多 数 集中 于 420~470C. 

根据 石英 一 水 的 氧 同位 素 分 馏 曲 线 ， 由 石英 的 6 OO 值 和 温度 数据 ， 可 计算 得 到 石英 
沉淀 时 成 矿 流体 的 6“O 值 。 计 算 结果 表明 中 国 锡 矿 成 矿 流体 的 6 “Ono 值 可 分 为 两 类 : 
一 类 是 6 Onos + 8%。， 代 表 着 中 国 多 数 锡 矿 床 ， 包 括 斑 岩 型 、 云 英 岩 型 、 砂 卡 岩 型 与 
石英 脉 型 ; 另 一 类 是 6“OHo> + 8%o 汪 这 类 矿床 为 数 不 多 ,它们 均 产 在 富 合 人 矶 酸 盐 的 沉 
积 地 层 中 ， 以 东 坡 和 大 厂 为 代表 ， 其 成 矿 溶液 与 6 8O 高 的 围 涯 进行 了 强烈 的 氧 同 位 素 交 
m (TRA, 1997), 

TEFL a Fa EA A A a AE A, BD AS BEAR SD 值 往 往 明显 低 
于 石英 的 ， 其 可 能 原因 是 流体 包 囊 体 爆 裂 过 程 中 锡 石 与 包 右 体 发 生 了 某 种 反应 ， 从 而 影响 
OD 的 测定 结果 。 因 此 ， 一 般 用 石英 中 的 流体 包 庄 体 的 OD 测定 结果 来 讨论 流体 的 同位 素 
组 成 特征 。 中 国 各 锡 矿 成 矿 流体 的 5D 值 与 矿床 地 理 位 置 有 明显 的 关系 。 南 岭 地 区 的 锡 矿 
床 ， 包 括 大 厂 、 东 坡 和 银 岩 ， 其 成 矿 流体 的 SD 值 在 -48‰% 一 -73%o 之 间 ， 与 正常 岩浆 水 
的 SD 值 范围 相 重 合 ， 也 与 该 地 区 中 生 代 两 水 的 OD 值 分 布 范 围 是 一 致 的 ; 滇 西 与 滇 东南 
地 区 的 锡 矿 床 成 做 流体 的 SD 值 较 南 岭 地 区 的 变化 大 ， 为 一 60% 一 一 117.2%o。， 由 黑 云 母 
6D 值 计算 出 的 岩浆 水 OD 值 范围 为 -53.7%o 一 一 64.7%。， 中 新 生 代 大 气 降水 的 5D 值 为 
一 70%o 一 一 110%o， 因 此 ， 成 矿 流 体 的 OD 值 上 限 接近 当地 岩浆 水 ， 而 下 限 与 当地 大 气 降 
水 一 致 ， 新 疆 东 准噶尔 的 锡 矿 床 ， 陕 巷 什 克 矿 区 的 成 矿 流体 OD 值 为 -83.8%o 一 一 77%o、 
贝勒 库 都 克 矿 区 的 成 矿 流体 SD 值 为 =91.6% 一 -91.8%， 它 们 均 接 近 原 生 岩 浆 的 5D 值 
范围 的 下 限 CT BRE, 1997). 

二 、 铁 矿床 

中 国 的 铁 矿 床 主 要 有 矿石 太古 宙 沉 积 变质 型 条 带 状 磁铁 石英 岩 铁 矿床 ， 元 古 宙 沉积 变 
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质 型 铁 矿床 ， 上 古生代 沉积 型 和 岩浆 型 铁 矿 床 ， 中 生 代 接触 交代 型 、 岩 浆 型 和 火山 岩 型 铁 
太 ， 新 生 代 风化 淋 滤 型 和 残 坡 积 型 铁 矿 床 ( 魏 菊 英 ，1997)。 太 古 宙 铁 矿床 其 储量 约 占 我 
国 铁 矿 总 储量 的 S0% ， 其 中 最 著名 的 是 辽宁 号 长 岭 壕 山 式 铁 矿 与 旨 东 铁人 矿 。 

与 长 岭 铁 矿 床位 于 华北 克拉 通辽 东南 中 部 。 含 矿 宕 系 为 鞍山 群 ， 为 一 套 角 闪 岩 相 岩 石 
组 合 ， 条 带 状 磁铁 石英 岩 与 斜 长 朋 闪 岩 互 层 ， 其 间 夹 有 云母 石英 片 岩 。 对 该 矿床 的 石英 与 
平衡 共生 的 磁铁 矿 进行 了 氧 同位 素 测 定 ， 结 果 如 表 19-7 所 示 。 

表 19-7 ”号 长 岭 铁 矿 共 生 石 英 -磁铁 矿 的 氧 同位 素 组 成 











8 '8O/%o 
序 号 样品 号 TT ABO M0 ii BE AC 
石英 磁铁 矿 
l 5 [15-10 9.0 -4.1 13.1 361 
2 ry [15-12 9.2 Sa 10.9 422 
3 5 I 15-16 15.5 3.4 12.4 387 
4 I 15-25 16.1 5.6 10.5 435 
5 +3 16-3 8.6 -4.3 12:9 366 
6 5 Il 16-6 T9 —2.8 10.3 442 
7 5 I] 28-2 12.3 -4.0 16.3 295 
8 ZK253-27 10.2 ere 12 5 376 
9 ZK253-35 9.3 = 10.7 429 
10 ZK253-41 9.5 — 382 gg 371 
11 ZK253-44 8.9 -0.8 9.7 464 
12 ZK253-45 9.0 -40 11.0 419 
13 ZK253-56 10.7 3 9.4 476 
14 ZK253-60 10.7 0.5 10.2 446 
15 ZK305-16 8.6 -3.6 12:2 384 
16 ZK305-17 10.7 l 11.8 395 
17 ZK305-20 Las iy 10.0 453 
18 ZK305-21 8.4 0.4 8.0 538 
19 ZK305-24 12.2 0.7 11.5 404 
20 ZK11-3 13.1 1.8 11.3 410 
2] ZK11-5 15.9 4.2 11.7 398 
注 : 温度 公式 为 1000Ina 75 -war = 5-27 X 10°/T?, (TERR, 1997) 


计算 结 采 表明 ， 温 度 在 295 ~ 538°C 之 间 ， 多 数 矿 物 对 计算 出 的 平衡 温度 在 400 ~ 
500 亿 之 间 ， 因 此 ， 己 长 岭 铁 矿床 的 变质 成 矿 温度 主要 在 400~500C Zi. 
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